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Szegeden, 2008. márciusában megrendezésre került a „Recens geomorfológiai 
folyamatok sebessége" c. minikonferencia, amelyet műhelymunka követett. A kö-
tetbe az elhangzott előadások egy részét gyűjtöttük, illetve felkértünk hazai 
szakértőket, hogy foglalják össze egy-egy geomorfológiai folyamat kutatására 
vonatkozó hazai eredményeket. 
A kötet célja, hogy átfogóan bemutassuk azokat a vizsgálatokat, amelyek 
Magyarországon valamely aktív geomorfológiai folyamat sebességét kutatták/ 
kutatják. Ezért a kötetet öt, hazánkban jellemző felszínformáló folyamat köré 
fűztük fel. A nagyobb egységeket mindig egy olyan összefoglaló tanulmány 
vezeti be, amely áttekinti az eddigi hazai kutatási eredményeket. Ezt esettanulmá-
nyok követik, amelyek igen sokszínű eszközrendszerrel, eltérő tér- és időbeli 
méretarányban vizsgálják az adott felszínformáló folyamatot: például az 
,Jirtérfejlődés és holtágfeltöltődés sebességének vizsgálta" c. fejezetben a külön-
böző geomorfológiai iskolák kutatói a hosszú távú (103-104 év) vizsgálatokkal 
kezdve a rövidebb (kb. 10-102 év), és egy-egy árvíz által okozott ártéri akkumu-
lációt vizsgálták. Ezek az esettanulmányok pedig az adott kutatást helyezik bele a 
nemzetközi irodalomba. 
A kötetben szereplő munkák mutatják, hogy milyen sokszínű a hazai geomor-
fológia azon ága, amely az aktív folyamatokat kutatja. A konferencia és a cikkek 
arra is rávilágítanak, hogy magas színvonalúak a hazai kutatások, és gyakran csak 
egy hajszálnyi lépés választja el a kutatókat attól, hogy eredményeik összehason-
líthatóvá, egymás által is alkalmazhatóvá váljanak. A kötet nem titkolt célja, erre 
ráébreszteni a kutatócsoportokat és így elősegíteni a munkát, ami talán az 
eredmények - és így a geomorfológia - szélesebb körben való elfogadottságát is 
elősegíti. 
Kiss Tímea és Mezősi Gábor 
Szeged, 2008. november 20. 
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1. A „recens" fogalom használata a 
geomorfológiában 

A „recens" fogalom használata a geomorfológiában 
Mezősi Gábor 
A fogalom használatának típusai 
A recens geomorfológiai folyamat alatt a hazai megközelítés leginkább jelenleg is 
működő folyamatot ért. A fogalom a nemzetközi szakirodalomban azonban nem 
fordul elő általánosan. Jellemző és a hazaihoz hasonló a használata a cseh, horvát, 
szlovák és lengyel irodalomban (Kalvoda és Goudie 2007, Stankoviansky és 
Bognár - 2006 - az IAG Kárpát-Balkán-Dinári régió munkáiban ilyen értelemben 
használják). Az első idézett kötet szerkesztői „present days" geomorfológiáról 
beszélnek és többek között a mállás dinamikájáról (Dél-Amerika), a sivatagi 
formák fejlődésének sajátosságairól (Namíbia), ill. a talajerózió vízgyűjtő szintű 
egyenlegéről számolnak be. Van persze nagyon más megközelítés is ebben a kör-
ben: az IAG kötetében pl. az Óriás-hegység késő glaciális fejlődése, vagy a Saza-
va-völgy teraszainak elemzése is megtalálható, amelyek biztosan nem jelenleg is 
működő folyamatok halmazába sorolhatóak. 
A megközelítések másik csoportjában lényegében nem szerepel a recens 
fogalma. Az Earth Surface Processes c. folyóirat ezeket a fiatal változásokat 
„relatíve recens (az utolsó három év)" (http://doi.wiley.com/10.1002 /esp.1383) 
névvel illeti, de látszik, hogy itt a folyamatok kora a fontos keret. Rövid és hosszú 
idejű folyamatokról (Higgitt és Lee 2001), vagy jelen idejű folyamatokról 
(„present day processes") beszélnek (Czudek és Dernek 1972, Pippan 1972, 
Skrodzki 1972, Rudberg 1986). Harris et al. (2003) elemezve az aktív blokkmoz-
gásokat, azokat többnyire geliszoliflukciós folyamatnak tekintette. 
A harmadik csoportba illeszthető megközelítések aktív és passzív folyamatcso-
portokról beszélnek http://ilmbwww.gov.bc.ca/risc/pubs/teecolo/terclass/geo.htm és 
Thompson (2005). Egyesek külön figyelmet szentelnek ebből a szempontból a 
természetvédelmi szempontokra (http://www.jncc. gov.uk/page-3588) leginkább 
azért, mert ezek a folyamatok a dinamikus környezet fenntartásában, a növényi 
magok áttelepítésében, ill. élőlények terjedésében fontosak. 
Azok a megközelítések, ahol a recens fogalom nem használatos, de a jelenlegi 
folyamatok sebességének mérése, számítása tipikus 
Regionális léptékben nagyon sok számított és fajlagosan kevesebb mért adattal 
rendelkezünk a denudáció mértékéről. Körülményes ugyan ezeknek a közép-euró-
pai viszonyokra történő adaptálása, és bár a hazai gyakorlatban leginkább csak a 
szél és a talajerózióval kapcsolatban vannak hosszabb idösorú eredmények, mégis 
nagyságrendi becslés alapjául megszorításokkal használhatóak. 
A denudációs arányok globális léptékben lényegében két tényezővel becsülhe-
tők (Fairbridge 1968, Ahnert 1996): vagy a közvetlenül mérjük a folyók által szál-
lított anyagokat és a becslést ebből végezik, vagy pedig a vízgyűjtő anyaghiányát 
kíséreljük meghatározni. A globális denudációs értékre 5-10 cm/1000 év, azaz 
0,5-1,0 mm/év értékek adódtak többnyire a 20. század első félének ökológiai vi-
szonyait figyelembe véve, az éghajlati zónáktól függően nagy szórással. Mint-
hogy több külső erő esetén nem voltak mérési értékek, vagy gyakran hiányosak 
voltak, így ezekre a hiátusokra is ezeket illesztették (Fairbridge 1968). 
A sebesség meghatározására a folyamatok felől sok forrásból rendelkezünk 
információval. Az erózió és a denudáció mértéke régóta kulcskérdése a geomor-
fológiai elemzéseknek. Először Corbel (1959) adott becslést a hegységek és a sík-
ságok általános denudációs értékére. A hegységekre 100-200 mm/1000 év, a sík-
ságokra pedig 40-50 mm/1000 év értékkel számolt. Ennek hitelessége nagyon 
kétséges, de az a javaslata megfontolandó, hogy vizsgáljuk milyen változások 
mérhetők a különböző ökológiai tényezők változásának függvényében (forró 
nedvestől a hideg száraz klímáig végighaladva). A nagy léptékű adatok, pl. a víz-
gyűjtőterületeket tekintve a denudáció értékére 10-80 mm/1000 év intenzitások 
ismertek (összegyűjtve Goudie 1995). Ezek között az Amazonas vízgyűjtőjére 70, 
a Mississippiére 44, a Nílusra 15, a Dunáéra 47 mm/1000 éves adatok ismertek. A 
mállásra általában 1 mm/1000 év értékeket találunk, de az agyagos felszíneken 
ennek a tízszerese is gyakori. A szedimentációs sebességet külföldön és hazánk-
ban is számos kutató mérte, a külföldi tavak közül a Ladogából 610 cm/1000 év, a 
Zürichi-tóból pedig 50 cm/1000 év ismeretes. A hazai adatok leginkább holtágak 
és hullámterek feltöltési intenzitására állnak rendelkezésre (pl. Schweitzer 2001, 
Kiss et al. 2002), amelyek egy nagyságrenddel intenzívebb akkumulációt jeleznek 
(50-150 cm/100 év). 
A szél szedimentációs hatására mediterrán területről Ahnert (19%) 15 mm/1000 év 
értékeket idéz, a hazai eredmények (Lóki és Négyesi 2003, Szatmári 2006) azt 
mutatják, hogy egy-egy széleseményre nagyon szélsőséges értékek is adódhatnak 
(több cm/esemény), míg az évszázados értékek csak mm/év intenzitásúak. Kicsit más 
kérdés a homokformák mozgása, míg ez sivatagi körülmények között 20-40 m/év 
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(a mozgás sebességére van tapasztalati képlet is - Ahnert 1996), a hazai félig 
kötött felszíneken ez alig értelmezhető, a szélerőtől erősen függően ezek a fenti 
értékek töredékei. 
Jég eróziós tevékenységének jellemző mértéke 1 mm/év (idézi Lóczy és Ve-
ress 2005), a gleccserek mozgása a poláris területeken kisebb 5-500 m/év, a 
jégtakarók peremi területein 5-20 m/nap értékű. Számunkra a csapadék küszöbér-
tékeinek jellemző értékei, ill. annak változása a környezeti kockázatok becslése 
okán lényeges kérdés. Az erózió és a karsztosodás mértékét is e tényező jelentő-
sen szabályozza. Láng (1971) még az 1970-es években erősen korreláló elméleti 
összefüggést mutatott ki a karsztterületek eróziója és a csapadék mennyisége 
között. Az újabb sporadikus mérési eredmények ezt nem támasztják alá, mert a 
sivatagi körülmények között évi 0,7-1,1 t/ha, trópusinál (Malaysia 2400 mm 
csapadék) pedig évi 600-800 kg/ha eredményekről adnak számot (Goudie 1995). 
Hazai körülmények között kitüntetett szerepe van a víz okozta talajeróziónak. 
Ezzel kapcsolatban idehaza és külföldön nagyon sok mérés történt, ezek alapján 
az mondható, hogy a hazai átlagérték néhány t/ha érték, ami nagyon erősen függ a 
lejtőszögtől, talajtípustól, felszínborítástól (pl. Barta 2004). Általánosságban az 
mondható, hogy ez utóbbi függvényében (is) jelentős méretkülönbségek ismerhetők 
fel: az urbanizált felszínekhez képest az erdő közel kétszer, a füves felszínek négy-
szer, a mezőgazdasági felszínek 5-10-szer nagyobb eróziós értékeket produkálnak. 
A recens folyamatok mértékével kapcsolatban három kérdés is kiemelten vár 
megválaszolásra: 
1) Elméleti és gyakorlati szempontból is tisztázni kell, hogy milyen sebességi 
irányok mentén folynak le a recens folyamatok, pl. gyorsul vagy lassul a 
sebességük, ha igen miért, milyen tekintetben kell felszínhasználati kockáza-
tokra felkészülni; 
2) Pontosan milyen mértékben és milyen tényezők szabályozzák a recens 
folyamatokat (ebből a szempontból még a részletesen vizsgált talaj és széleró-
zió esetén is sok kérdés vár tisztázásra, a modellekben sok a kritikus mértékű, 
de nem jól definiált paraméter); 
3) Annak tisztázása, hogy a pontszerű mérések mennyire vihetők át regionális 
léptékű vizsgálatokra. 
A probléma indokoltsága 
A jelenleg is ható, az elmúlt néhány 100 évben jellemző, vagy recens névvel ille-
tett természeti folyamatok vizsgálata elméleti és gyakorlati szempontból is 
jelentős, sok megválaszolandó kérdést takar. Elméleti szempontból a cél elsőd-
legesen a modell-alkotás lehet, illetve a létezők pontosítása (lásd talaj vagy a 
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széleróziós modellek gyűjteményét). Ezek a kísérletek és tapasztalatok teszik 
majd lehetővé, hogy e rendkívül soktényezős rendszer működését modellezni 
tudjuk. Arra is lehetőség nyílik, hogy ne csak visszafelé tudjuk szakmai következ-
tetéseket levonni (pl. környezettörténet), hanem a jövő felé is megfogalmazzunk 
predikciót. Az előre jelzést persze nagyon nehezíti a ható folyamtok „átlapolódá-
sa", azaz önmagában pl. a talajeróziót várható értékeit még csak-csak becsülni 
tudjuk, de ha figyelembe veszzük, hogy más recens folyatok is módosíthatják ezt, 
akkor a válasz már nem magától adódik. Különösen igaz ez, ha más típusú pl. 
gazdasági folyamatok hatását is a rendszerbe kívánjuk illeszteni. 
A gyakorlati igények oldaláról jelenleg is valós igények fogalmazódnak meg a 
recens folyamatok indukálta környezeti veszélyek, használati kockázatok 
elemzésére, számos biztosító (jellemezően a viszontbiztosítók) igénylik ezeket az 
adatokat. Hasonló mondható el a recens folyamatok esetleges kedvezőtlen hatásai 
miatti értékváltozásokról is: a mezögazdásági terület értékét ma már komolyan 
befolyásolja, hogy a felszíne pl. milyen mértékben sújtott a víz vagy a szél okozta 
erózióval, ami a gabona, vagy a szőlő termésmennyiséget hosszabb távon is mó-
dosíthatja. Egy terület értékének meghatározásánál egyre többen kívánják bele-
foglalni a recens folyamatok hatását is. 
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2. Aktív folyóvízi folyamatok 
2.1. A folyómederben zajló folyamatok 

Alluviális vízfolyások mederformálásának sebessége 
Sipos György és Kiss Tímea 
A folyómedrek változásának irányát és mértékét már a 19. század közepe óta 
vizsgálják tudományos eszközökkel a hazai geográfusok és mérnökök. A 19. szá-
zadi szabályozási munkáknak köszönhető, hogy más országokkal összehasonlítva 
pontosabb, valamint térben és időben is sűrűbb adatok állnak rendelkezésre. A 
szabályozások megkezdésekor a Kárpát-medence főbb folyóit és ártereit a kor 
színvonalánál jóval pontosabban mérték fel, gondoljunk csak a fontos kereske-
delmi útvonalnak számító Maros igen részletes, számtalan keresztszelvényt is 
tartalmazó felméréseire (Huszár 1816, Giba 1827), vagy a már elemzéseket is ma-
gában foglaló „Tisza hajdan és most" (1890) c. kiadványra. A térképezés mellett a 
19. század közepén megkezdődtek a rendszeres (napi) vízszintmérések is. Ezeket 
idővel egyre sűrűbben vízhozam adatok is kiegészítettek, amelyekhez elengedhe-
tetlenül szükséges volt a meder folyamatos szelvényezése. A vízhozam-mérési 
szelvények mellett a nagyobb folyókon a szabályozásokat követően a Vízrajzi 
Osztály 1886-ban létrehozta a VO-kő hálózatot, amely mentén - például a Tiszán 
hat alkalommal - keresztszelvényeket vettek fel folyam-kilométerenként. Ez 
világszinten is kiemelkedően hosszú és pontos mérési adatsorokat eredményezett. 
A mederben lejátszódó folyamatok megismerését mindemellett a 19. század 
végén meginduló hordalékmérések is nagyban szolgálták (Takáts 1930). A két 
Világháború hatására mind az utólagos szabályozási munkálatok, mind a 
térképezés jó időre visszaesett. A komolyabb vízügyi beavatkozások az 1950-es 
évektől kezdődtek el ismét. Ebben az időszakban főként folyóink közép- és 
kisvízi szabályozása ment végbe. A vízügyi térképezés is ekkor, illetve az 1970-es 
évek elején vett lendületet. Ennek a korszaknak köszönhetőek azok a felmérések 
és elemzések, melyeket a VITUKI a Vízrajzi Atlasz sorozatban tett közzé. 
Sajnálatos, hogy azóta átfogó, teljes magyarországi szakaszokat vizsgáló munkák 
nem láttak napvilágot, holott az elmúlt negyven év nyilvánvalóan nem múlt el 
nyomtalanul, ha folyóink morfológiáját és változását tekintjük. 
A fent említett „alapadatok" mára már bizonyos folyószakaszokon bővültek, 
és új módszerekkel nyert még nagyobb felbontású adatok állnak rendelkezésre ah-
hoz, hogy a mederben zajló folyamatokat számszerűsíthessék a kutatók (Szlávik 
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és Szekeres 2003). Ugyanakkor napjainkban a vízügyi hivatalok felmérései 
kisebb szervezettség mellett zajlanak és a felvett adatok feldolgozása sem olyan 
részletes, mint néhány évtizeddel ezelőtt, amelynek szerteágazó okai vannak. 
Jelen tanulmány célja, hogy a teljesség igényével számba vegye és értékelje 
azon hazai kutatásokat, amelyek a medermorfológiát meghatározó folyamatok 
sebességével foglalkoznak. Természetesen a vízfolyások formai paramétereit (ke-
resztmetszet és felülnézeti rajzolat) számtalan folyamat együttese alakítja ki, 
ehelyütt mégis megpróbáltuk azokat kiemelni, amelyek a leginkább érintik a 
magyarországi folyók fejlődését. A fent említett folyamatok az alábbiak: kanyaru-
latfejlődés, szélesség változás, feltöltődés, bevágódás, medermintázatok közötti á-
menet. E folyamatok sebességét végső soron a fluviális morfológiai rendszert 
meghatározó tényezők (víz- és hordalékhozam, esés, hordalék minőség, vegetáció 
és antropogén hatások) befolyásolják. így végeredményben csak azokat a kuta-
tások tekinthetők teljesnek, amelyek a morfológiai rendszer fejlődési sebességén 
túl utalnak a fejlődést meghatározó tényezőkre is. 
Tanulmányunkban a hazai kutatásokat a főbb fluviális folyamatok köré csopor-
tosítva, időrendi sorrendben tárgyaljuk. Az egyes folyamatok tekintetében az alkal-
mazható vizsgálati módszerek előnyeire és hátrányaira is igyekszünk rávilágítani. 
1. Kanyarulatfejlődés 
A kanyarulatok fejlődési sebességének vizsgálata legtöbbször térképek és légifo-
tók alapján történik a hazai kutatások során. E módszer hátránya sok esetben az, 
hogy az eltérő típusú és hibájú térképeket igen nehéz pontosan fedésbe hozni 
(geokorrekció), illetve a partok vonalának kijelölése sem mindig ugyanazon 
elveket követi. Szabatosabb eredmények várhatók, ha közvetlen módszerekkel, 
eróziós tűk használatával vagy éppen az övzátonyok szedimentológiai elemzésé-
vel közelítjük meg a kérdést, ez azonban idő és munkaigényesebb vállalkozás, és 
visszamenőleges adatok sem állnak rendelkezésre. Reális lehetőségként merülhet még 
föl a VO hálózathoz kapcsolódó keresztszelvények összevetése, melynek hátránya, 
hogy a mérések térbeli és időbeli felbontásából adódóan teljes kanyarulatokra 
vonatkozó, illetve hossz-szelvény menti elmozdulásokra nehéz belőlük következtetni. 
A szabályozási munkák eredményeként a Dunán, a Tiszán és mellékfolyóikon be-
következő mederváltozásokat először Kvassay (1902) foglalta össze a Vízrajzi Osz-
tály mérései alapján. Károlyi (1960a) korabeli térképek összehasonlításával számolta 
a Tisza kanyarulatain az ív- és húrhossz, valamint a görbületi élesség változásait, 
illetve a meanderek vándorlási sebességét. Ez utóbbi 1890-1951 között a legnagyobb 
értéket Tokaj és Csap között mutatta (100-1700 m, ami 1,6-27,9 m/év-nek felel meg), 
melynek egyik oka, hogy itt a partvédő művek ekkor még alig épültek ki. 
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A kanyarulatfejlödés és a meander-geometria kapcsolatát Csorna (1973) és 
Laczay (1982) tárta fel részletesen vízrajzi térképek segítségével. Az általuk meg-
honosított, a kanyarulatok fejlettségét felülnézeti paraméterek alapján meghatáro-
zó osztályozást, ma is széles körben alkalmazza a hazai szakirodalom. Az ő mun-
kájuk nyomán készültek az 1970-es években a VITUKI Vízrajzi Atlasz sorozatá-
ban az egyes folyók kanyarulati paramétereit, mederváltozásait tárgyaló részek. 
Ezen kutatásokkal egy időben Somogyi (1974) a Duna sárközi szakaszán vizsgálta 
a medereltolódások maximális értékeit 1783-1900 között. Térképi mérései alapján 
az oldalirányú eltolódás 16-50 m/év-nek, a folyásirányban történő vándorlás pedig 
20-38 m/év-nek adódott. Tiszai vizsgálatai szerint egy kanyarulat kialakulása és 
lefüződése között a folyó felső- és középső szakaszain hozzávetőleg 150 év telik el. 
A magyarországi folyók kanyarulatainak vándorlását - erősen támaszkodva a 
Vízrajzi Atlaszok adataira - Mike (1991) foglalta össze. Sajnos a vizsgált paramé-
terek nem mindig azonosak a különböző vízfolyások esetében, így sok esetben az 
adatok csak nehezen összevethetők. Részben ennek köszönhető, hogy Mike (1991) 
az adatok közlésén túl nem vállalkozott általánosabb következtetések levonására. Az 
újabb módszerek megjelenésének, az 1970-es évektől eltelt immár több mint 
harminc év alatt bekövetkező változások mértékének, illetve az utóbbi évek 
rekord magasságú tiszai árvizeinek köszönhetően a kanyarulatfejlődés vizsgálata 
napjainkban újabb lendületet vett. A Közép-Tiszán Szolnoknál Nagy et al. (2001) 
végeztek méréseket VO szelvényekhez kapcsolódóan, és azt tapasztalták, hogy az 
adott szelvényben a meder mintegy 200 m-t tolódott el a szabályozások óta 
(1,8 m/év), illetve a kanyarulatfejlődés következtében 16 km-rel nőtt meg a kö-
zépvonal hossza. Az Alsó-Tiszán Mindszentnél Fiala és Kiss (2005, 2006) végzett 
hasonló módon, illetve légifotók és térképek segítségével elemzéseket. Méréseik 
alapján a vizsgált 25 km-es folyószakaszon a középvonal hossza a szabályozások-
tól a partbiztosítások megépítéséig (1950-es évek) átlagosan 6 m/év (0,25 m/év/fkm) 
ütemmel növekedett, míg később az 1970-es évektől ez az érték 0,8 m/év-re csök-
kent. Eredményeik szerint a védmüvek kiépítése óta a meanderek alakjában torzu-
lások következtek be, és egyre kisebb görbületi sugarú, egyre élesebb kanyarula-
tokjöttek létre. 
A Maros magyarországi szakaszán dendrogeomorfológiai és geoinformatikai 
módszerekkel Blanka et al. (2006), Blanka és Kiss (2006) valamint Sipos (2006) 
vizsgálta egyrészt a kvázi természetesen fejlődő, másrészt a partbiztosítással 
védett kanyarulatok fejlődését. Méréseik alapján a szabályozásoktól (1856) nap-
jainkig egyes nem szabályozott kanyarulatok tetőpontja a Maros nagylaki 
szakaszán 250-300 m-t (1,7-2,1 m/év) mozdult el (Sipos 2006), míg az utóbbi 
50-60 évben az övzátonyok épülése is igen gyors volt, helyenként meghaladta a 
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10 m/év értéket, miközben a külső ívek eróziója mindössze 2 m/év körülinek adó-
dott (Blanka et al. 2006). A partbiztosítások nélküli mintegy 30 km-es folyószaka-
szon (Nagylak és Makó között) a középvonal hossza a szabályozások óta 2,5 m/év 
ütemmel növekedett (0,08 m/év/fkm). A Hernádon végzett hasonló vizsgálataik 
alapján Blanka és Kiss (2008) egy eredetileg 5,7 km-es szakaszon 1,7 km-es 
középvonal növekedést figyelt meg 1937 és 2002 között (4,5 m/év/fkm), amely 
főként új kanyarulatok létrejöttének, illetve szürflexiós kanyarulatok kialakulásá-
nak köszönhető. Ebben az esetben a kanyarulati paraméterek módosulása részben 
tektonikai okokkal is magyarázható. A Hernád egyik kanyarulatában végezte 
mérőkarós vizsgálatait Kozma (2008), aki a vizsgált túlfejlődött kanyarulat ese-
tében helyenként 4-5 m-es, igen jelentős parthátrálást észlelt néhány hónap 
leforgása alatt. 
2. Szélességváltozás 
A kanyarulatfejlődés vizsgálata során a felmért folyószakaszok szélességviszo-
nyainak változása is sokat elárul a mederben zajló folyamatokról, utalhat a 
vizsgált folyószakasz esetleges bevágódásra, feltöltődésre, vagy a vegetáció stabi-
lizáló hatására is. Ellentétben a kanyarulatfejlődéssel, a vízfolyások szélességvi-
szonyait kevesebb kutató vizsgálta. Az alkalmazható módszerek természetesen 
hasonlítanak az előző pontban említettekhez, arra azonban fel kell hívni a 
figyelmet, hogy ez esetben a térképi és távérzékelési adatok alkalmazásával (part-
vonalak meghatározása) még körültekintőbben kell eljárni. 
A középvízi szabályozások kapcsán alkalmazott átmetszések természetes 
velejárója volt, hogy a viszonylag keskeny vezérárkok hatására ideiglenesen je-
lentősen leszűkültek a szabályozott szakaszok (Ihrig 1973). Ezt követően néhány 
év alatt, ahogyan a folyó elfogadta medrét, jelentős szélesedés zajlott le, melynek 
tényéről igen (pl.: Márton 1914, Tőry 1952, Lászlóffy 1982), mértékéről illetve 
sebességéről nemigen adtak számot. Vízfolyásaink szélességviszonyainak vizsgá-
lata a kisvízi szabályozások idején került előtérbe, amikor a megfelelő hajózó 
utak kialakítása volt a cél. Ilyen esetekben tulajdonképpen a beavatkozások 
közvetlen eredményeit mérték fel (Csorna és Kovács 1981). A felmérések része-
ként a Felső-Duna cikolaszigeti mellékágaiban Laczay (1968) végzett össze-
hasonlító méréseket, és a mederszélességek csökkenését, szigetek összeolvadását 
mutatta ki, miközben általános feltöltődés is jellemezte a területet. 
A közelmúltban az Alsó-Tiszán és a Maroson végzett kutatások hosszabb fo-
lyószakaszokon általános mederszűkülést írtak le (Fiala és Kiss 2006, Sipos 2006, 
Sipos et al. 2007). A Tisza vizsgált szakasza esetében a szűkülés Fiala és Kiss 
(2006) számításai alapján átlagosan 16%-os volt 1842 óta (0,2 m/év), melynek 
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hátterében elsősorban a partbiztosítások 1950-es évekig történő kiépítése áll. Ez 
ugyanis megakadályozta a külső ívek erózióját, miközben a belső íveken az 
övzátonyképződés folyamatos maradt. A fellépő kimélyülés ellenére az átfolyási 
keresztszelvény területe sok helyütt jelentősen csökkent ezen a szakaszon. A 
Sipos (2006) által vizsgált Maros szakaszon a szabályozásokat követően a meder 
jelentősen kiszélesedett, majd az 1950-es évektől a meder szükülni kezdett. A 
szűkülés mértéke légifotók alapján a partbiztosításokkal nem rögzített szakaszo-
kon a 18-20 %-os értéket is elérte (0,3 m/év). A folyamat hátterében elsősorban a 
kisvizes időszakokban az oldalzátonyokat stabilizáló növényzet áll. A vegetáció 
hasonló szerepét tárta fel Szabó (2006) is a Szigetközben, itt azonban mesterséges 
vízállás csökkenés áll a folyamat hátterében. 
3. Bevágódás és mederfeltöltődés 
A kanyarulati viszonyok változása mellett természetesen más morfológiai elemek, 
úgymint a mélység és a szelvényterület is számottevően változott és változik 
folyóinkon mind hosszabb, mind rövidebb távon. A szelvények formálódása 
elsősorban a bevágódás, feltöltődés és az esésváltozás folyamataira utal. Ezen 
folyamtok meglétét illetve ütemét közvetve és közvetlenül is meg lehet határozni. 
A közvetett módszerek elsősorban a vízállásváltozások statisztikai elemzésén, a 
közvetlen módszerek pedig rendszeres keresztszelvényezéseken alapulnak. Előbbi 
esetében nagy előny a rendelkezésre álló mintegy 150 éves folyamatos adatsor, 
ugyanakkor az antropogén beavatkozások, illetve az éghajlati változások jelentő-
sen ronthatják a módszer alkalmazhatóságát. A keresztszelvények felmérésével 
mindez kiküszöbölhető, viszont ez esetben legtöbbször nem rendelkezünk hosszabb 
távra visszanyúló mérésekkel. Ez alól talán csak a VO szelvények kis térbeli és 
időbeli felbontású adatsora a kivétel. 
A szabályozások közvetlen következményeit (bevágódás és vezérárok szélese-
dés) a kor mérnökei több helyütt a mederszelvények ellenőrző méréseivel kísérel-
ték megállapítani (lásd: az 1890-es évek Vízrajzi Évkönyvei, illetve ,A Tisza 
hajdan és most" kiadvány). Az átvágott szakaszok fejlődése ekkor volt a leg-
intenzívebb, illetve a kanyarulatok formálódásának korábbi üteme is jelentősen 
megváltozott az új esésviszonyok hatására. Valamivel később, immár a vízszintek 
elemzése alapján Kvassay (1902) a Duna és a Tisza mellékfolyóin a szabályozási 
munkák eredményeként bekövetkező vertikális mederváltozásokat vizsgálta. 
Véleménye szerint például a Tiszán a szabályozások hatására Szegednél 1830 és 
1895 között 270 cm-t emelkedett az árvizek szintje, míg a kisvizek szintje 
Szegednél 115 cm-t (1,8 cm/év), Mindszentnél 105 cm-t süllyedt (1,6 cm/év), 
amit egyértelműen a meder megváltozott paramétereivel magyarázott. 
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A Tisza teljes hosszán a középvízi keresztszelvényeket hasonlította össze 
Fekete (1911), aki három időpont mederfelvételeit (1842, 1891 és 1906-1909) 
elemezte. Fő célja a folyó vízrajzi változásainak megismerése volt. A szelvények 
összehasonlításakor kiszámította a meder jellemző paramétereinek változását 
(szélesség, középszélesség, a középszélességnek megfelelő vízszintes terület, 
mélység és part-középmagasság). Az eredmények alapján például az Alsó-Tiszán 
140 centiméteres középmélység növekedést állapított meg (2,2 cm/év). Az Alsó-
Tisza felső szakaszán (Csongrád - Mindszent) 1891-1906 között 110 m2-es szel-
vényterület növekedést, míg az alsón (Mindszent - Algyő) 120 m2-es csökkenést 
tapasztalt. A Tisza torkolata feletti 100 km-es szakaszra kiszámította a feltöltődés 
mértékét is, ami 15 év alatt 5,1 millió m3-nek adódott (3400 m3/fkm/év). 
A Tisza egyes szakaszainak átlagos szelvény-adataiban bekövetkezett változá-
sokat három mederfelmérés (1890/91 Péch-féle, 1906-08 Fekete-féle, 1921-22 
Viczián-féle) alapján Félegyházi (1929) foglalta össze. A Péch-féle tizenkét ( I -
XII.) „jellegzetes folyószakasz" alapján összehasonlította a kisvízi és a középvízi 
mederszelvények területét, szélességét és középmélységét. A táblázatos kimutatá-
sok arra utalnak, hogy bizonyos szakaszon a kisvízi szelvényterület folyamatosan 
nőtt, párhuzamosan a kis- és középvízi meder középmélységgel, ugyanakkor pl. a 
Vásárosnamény-Sajó torkolat közötti szakaszon a meder terület csökkent. 
A Dunán és a Tiszán átfogó elemzéseket ezt követően Károlyi (1960ab) vég-
zett. A Tisza szabályozások utáni bevágódását a kisvizek süllyedése alapján 
számította ki, amely egyes szakaszokon akár 300 cm is lehetett (2,6 cm/év). 
Mindemellett vizsgálataiban arra is törekedett, hogy keresztszelvények segítségé-
vel hordalékegyenleget számítson a Duna, illetve a Tisza egyes szakaszaira. 
Laczay (1967) a Duna 1965-ös árvizének mederformáló hatását vizsgálata 
Rajka környékén mederfelmérések segítségével. Megállapította, hogy az árhullám 
során egyes gázlók szintje csaknem a hajózási kisvízszint magasságáig emelke-
dett, ezzel arra is rámutatott, hogy a mederváltozások árvízi időszakban a vártnál 
jóval nagyobbak, és a közép-, kisvizek igen hatékonyan állítják helyre a korábbi 
állapotokat. Ugyanezen a területen (cikolaszigeti ágrendszer) Laczay (1968) a 
hosszabb távú változásokat is megvizsgálta. Az 1967-es részletes vízrajzi felmé-
rések alapján a folyószakaszon 1903 óta 58.000 m3/év felhalmozódást tapasztalt. 
Ezen kutatások is megalapozták, hogy elkezdjék a magyarországi felső Duna 
szakaszon a meder kotrási munkálatait, amely a mederemelkedés megszüntetését 
célozta. A Duna Rajka és Gönyü közötti szakaszának (59 km) hordalékháztartását 
Csorna és Kovács (1981) VO keresztszelvények, évenkénti szondatachigrafikus 
felmérések, valamint kotrási adatok alapján határozta meg. Számításaik szerint 
14 év alatt az antropogén beavatkozások hatására a főág keresztszelvényeinek 
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területe a hajózási kisvízszint alatt 10%-kal növekedett, ami 1650 m3/év/fkm 
mértékű mederanyag-veszteséggel párosult. Immár vízállás vízhozam görbéket 
alkalmazva Csorna (1987) rámutatott a Nagymaros-Budapest közötti Duna sza-
kasz általános, 30-40 cm-es kimélyülésére is, melynek hátterében szintén a 
kavicskitermelés állt. Az Alsó-Dunán később Lóczy (2001) vizsgálatai azt mu-
tatták, hogy a szabályozások hatására a Duna Mohács alatti szakasza helyenként 3 
méterrel lett mélyebb, miközben egyes, a szabályozások előtt aktív mederágak 
feliszapolódtak, így a folyó jelentősen (40%-kal) lerövidült. 
Az Alsó-Tisza mintegy 25 km-es szakaszán a különböző mederrendezési 
munkák hatásait VO szelvények segítségével 1890-2001 között 6 időpontban 
Kiss et al. (2008) vizsgálta. Eredményeik szerint a szelvények morfológiai helyze-
tétől és a beavatkozás mértékétől függően a mederkeresztmetszet területe 4-21%-
kal csökkent, holott mélysége 5—45%-kal nőtt a belső íveken jelentkező övzátony-
képződés és a külső íveken megfigyelt kimélyülés együttes hatására. A meder 
formálódásának vizsgálatában újnak számító vízi szeizmikus méréseket alkalma-
zott Nagy et al. (2006) a Közép-Tiszán. Vizsgálataikkal a meder alján felhalmo-
zódó hordalékvastagságot mérték. Véleményük szerint átvizsgált szakasz mintegy 
felén nincs recens üledéklerakódás, igen sok helyütt pedig nagy kiterjedésű üstök 
alakultak ki a szabályozásokat követően. Ezzel egyidőben a meder vízszállító 
képessége Szolnoknál Illés et al. (2003) vizsgálata szerint jelentősen romlott, hi-
szen hasonló vízállás és vízszintesés mellett 1979-ben a Tisza 250-300 m3/s-mal 
több vizet szállított a mederben itt, mint az 1998-as árvíz idején. A szolnoki 
vízmérce 100 éves adatsora alapján Dombrádi (2004) összevetette a vízállás és 
vízhozam értékeket. Számításai szerint a folyómeder vízvezetö képességének 
változása (azaz a mederszelvény csökkenése) nem feltétlenül indokolja az (árvíz-
szintek elmúlt években tapasztalt növekedését. 
A Maros magyarországi szakaszán Sipos (2006) készített saját mederfelvétele-
ket több időpontban, hasonló és jelentősen eltérő vízállások mellett. Két különbö-
ző évben a tavaszi árhullámot követően 55000 m3 illetve 89000 m3 hordalék 
felhalmozódást tapasztalt a hozzávetőleg 1 fkm-es vizsgálati szakaszon, miközben 
a kisvizes állapotok alig mutattak eltérést. Kiss és Sipos (2007) mindamellett 
rámutattak a Maroson mozgó hordalék morfológiát szabályozó szerepére és 
pulzusokban történő mozgására. A Maros makói vízhozammérési szelvényének 
utóbbi 15 évre vonatkozó kisvizes adatit összevetve Sipos (2006) a folyószakasz 
általános szűkülése ellenére nem tudott kimélyülést kimutatni. A 2000-es tiszai és 
marosi árvíz kapcsán Sipos et al. (2008) a meder alakulását vizsgálta napi mérési 
adatok alapján két vízhozammérési szelvényben. Számszerűleg elemezték az 
árvízi hurokgörbe kialakulásának egyik résztényezőjét (Németh 1954, Károlyi 
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1960b) azaz a medertalp hordalékmozgás kapcsán történő változását. Megállapí-
tották, hogy fajlagos munkavégző-képességtől és a vízszintváltozások ütemétől 
függően akár 5-7%-os napi különbségek is felléphetnek a mederkitöltő szelvény 
területében egy árhullám során. Megállapították azt is, hogy a két eltérő morfoló-
giájú és hidrológiájű folyón arányaiban igen hasonló változások következtek be. 
4. Medermintázat-változás 
A folyók egyik legösszetettebb formai eleme a medermintázat, más szerzőknél 
rajzolat (Gábris et al. 2001), vagy alaktípus (Timár 2003). Segítségével értékelhe-
tők a vízfolyás fejlődését meghatározó tényezők, ugyanis a felülnézetből 
megfigyelhető mintázat utal a vízfolyások vízgyűjtőjén, árterén és medrében zajló 
folyamatokra, valamint a vízgyűjtő éghajlati és földtani hátterére. A medermintá-
zatok közötti természetes vagy mesterséges átmenetet a vízfolyás morfológiáját 
meghatározó külső, vagy úgy nevezett független változókban (vízhozam, esés, 
hordalékminőség és -mennyiség, vegetáció stb.) bekövetkező változások irányít-
ják (Lóczy 2004). Ezért a medermintázatok morfológiai elemzésén túl az átmenet 
vizsgálatakor az irányító tényezők meghatározása is elengedhetetlen. 
Az ilyen jellegű kutatások előhírnökének hazánkban Kádár (1969) tekinthető. 
Vizsgálatait terepasztalon végezte, és rámutatott arra, hogy a fluviális formakincs 
meghatározásában kulcsszerepe van a hordalékszállítás módjának, amelyet olyan 
tényezők határoznak meg, mint a vízsebesség, a vízfolyás hidrodinamikai tulaj-
donságai illetve a hordalék minősége és mennyisége. 
Magyarország vízhálózatának fejődését a harmad- és negyedidőszakban bár 
többen is tárgyalták a hazai szakirodalomban (pl. Somogyi 1961, Borsy 1989, 
Mike 1991), e tanulmányok ismertetése nem lehet jelen, főként recens fluviális 
folyamatokkal foglalkozó írás célja. Mégis ki kell emelni Gábris et al. (2001), 
valamint Gábris és Nádor (2007) a mai Közép-Tisza vidék területén végzett kuta-
tásait. Gábris et. al. (2001) morfológiai paraméterek, pollenanalízis, illetve radio-
karbon kormeghatározás segítségével határozták meg a medermintázatok közötti 
átmenetet az utóbbi 20 ezer évben. Munkájuk során a felszíni, illetve a felszín 
alatti paleomedrek paramétereit vizsgálták. Rámutattak arra, hogy a vizsgált 
területen a fonatos és meanderező mintázatok közötti váltások két esetben 
klimatikus (vízhozam- és hordalékhozam változás), egy esetben pedig tektonikus 
(esés) változásokra vezethetők vissza. Gábris és Nádor (2007) mindemellett a 
Körös medence esetében úgy találta, hogy a tektonikus mozgások felülírták az ég-
hajlati hatásokat. A fenti kutatások jelentősége abban áll, hogy megfelelő számú 
abszolút koradat segítségével az átmenetek sebessége megadható lesz. 
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A tektonikai mozgások medermorfológiát és kanyarulat-fejlettséget meghatá-
rozó szerepét Tímár (2000, 2003) a Tisza teljes magyarországi szakaszán meg-
vizsgálta. A szabályozások előtti Tisza paraméterei alapján kimutatta, hogy a 
kanyargósabb szakaszok egybeesnek az intenzív süllyedést mutató területekkel, 
mivel a folyó esése ezeken a helyeken nagyobb. Számításai szerint az egyenetlen 
süllyedés hatására a szolnoki vízmérce „0" pontja 30 év alatt 10 cm-rel került 
közelebb a tengerszinthez, mint a tiszakécskei, ez pedig a szolnoki szelvényben 
visszaduzzasztást és ugyanazon vízhozam mellett vízszintemelkedést eredménye-
zett (a tényleges vízszintemelkedés mintegy hatoda magyarázható ezzel a folya-
mattal). Mindemellett arra is rámutatott, hogy a mellékfolyók beömlése alatti sza-
kaszokon a többlet hordaléknak köszönhetően természetes állapotban a kanyaru-
latfejlettség csökkenése várható. 
A Maros magyarországi szakaszán az antropogén beavatkozások és az erre 
válaszul érkező kvázi természetes folyamatok medermintázatra gyakorolt hatásait 
vizsgálta Sipos és Kiss (2003), Sipos (2006), Kiss és Sipos (2007). A folyón a 
kanyarulat-átmetszések kapcsán megduplázódó esés hatására a korábban meande-
rező illetve anasztomizáló szakaszon fonatos mintázatot mutató egységek jöttek 
létre. Ott, ahol utólagos beavatkozások (partbiztosítások) nem történtek, a kitágult 
szakaszokon a meder szükülését, a mederközepi szigetek számának csökkenését, 
összességében a fonatos jelleg visszaszorulását tapasztalták a szerzők az utóbbi 
50 évben. Mindazonáltal az ez irányú folyamatok jelenlegi sebessége mellett a 
kanyarulatok újbóli kialakulása a közeljövőben nem, csak mintegy ezer éves 
távlatban várható. 
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A Hernád völgyének fejlődését a tektonikus hatások jelentős mértékben befolyá-
solják. A bemutatásra kerülő kutatás célja ezeknek a hatásoknak kimutatása és 
értékelése a folyó kanyarulatfejlődése (kanyarulatfejlödés típusa és mértéke) és ka-
nyarulatainak paraméterei (kanyargósság, meanderezési övezet szélessége) alapján. 
A kanyarulatfejlődés tér- és időbeli változásainak vizsgálatára a Hernád külö-
nösen jó lehetőséget nyújt, mivel kanyarulatainak fejlődése gyors, így néhány 
évtized alatt jelentős változások figyelhetők meg a kanyarulatok alakjában és a 
meder helyzetében. Ráadásul a Hernádon a szabályozások csak rövidebb szaka-
szokon, helyi jelleggel történtek, ezért alkalmas arra, hogy a kanyarulatfejődés 
természetes folyamatait rajta tanulmányozhassuk. 
A tektonikus mozgások - törésvonalak menti elmozdulások - a folyórendsze-
rekre jelentős hatást gyakorolhatnak (Watson et al. 1983, Smith et al. 1997). 
Hatásukra megváltozhat a vízgyűjtőterület vízhálózatának alakrajza, a meder fel-
töltődhet vagy bevágódhat, megváltozhat a medermintázat vagy a kanyargósság 
(szinuszitás), de mederáthelyeződést és a meder eltérítését is okozhatja. Watson et 
al. (1983) Mississippin végzett vizsgálatai alapján 3 mm/év függőleges elmozdu-
lás már lényeges változásokat okozott a kanyargósság mértékében, ami leginkább 
annak a következménye volt, hogy mederesés a kiemelkedés középpontjától 
folyásirányban felfelé csökkent, attól lefelé pedig nőtt. Russ (1982) megállapítot-
ta, hogy a tektonizmus hatására lecsökkent mederesés ellensúlyozása érdekében 
vízfolyások csökkentik kanyargósságukat. A kiemelkedés középpontjától folyás-
irányban lefele, ahol megnövekedett az esés, a folyó bevágódott, vagy nőtt a 
meanderezési hajlama. Tímár (2003) a Tisza mentén a negyedidőszaki üledékek 
vastagságát, mint a terület süllyedésének mértékét mutató paramétert és a folyó 
kanyargósságának mértékét vizsgálva megállapította, hogy ahol a legvékonyabb 
az üledék vastagsága, azaz legkisebb mértékű a süllyedés (a környezetéhez vi-
szonyítva relatív emelkedést jelent), ott tapasztalható a legnagyobb kanyargósság. 
1 A kutatást az OTKA 68897 és 62200 sz. pályázatai támogatták. 
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A folyó meanderezésének változása tehát jól mutatja a törésvonalak helyét és a 
függőleges elmozdulás mértékének különbségét a tektonikailag aktív területeken. 
Watson et al. (1983) figyelmeztetett azonban, hogy az alluviális vízfolyások a 
hidrológiai és hordalék-szállítási paraméterek változására is érzékenyen reagál-
nak, ezért nehéz meghatározni, hogy mely vízfolyások állnak ténylegesen tektoni-
kus hatás alatt. A tektonikus hatások következményeinek felismerését tovább 
nehezíti, hogy az emberi beavatkozások akár teljesen el is fedhetik. 
Mintaterület 
A Hernád és a Sajó között egy „V" alakú törésrendszer található, amely a Szepes -
Gömöri Érchegység legfiatalabb mozgásai során alakult ki - valószínűleg a 
miocén kori vulkanizmussal egy időben keletkezett. A déli területen két erősen 
fejlett és ma is fejlődésben lévő diszlokációs (torlódásos) öv alakult ki (7. ábra). 
A torlódásos övezetekben felboltozódások jöttek létre, melyek ma is erősen 
mobilisak (1-3,2 mm/év). Az emelkedés mértéke dél felé egyre nagyobb, mivel a 
„V" alakú szerkezet déli irányban szűkül, így a vertikális mozgások intenzitása is 







1. ábra: A Sajó-Hernád közének szintváltozási szelvénye (Bendefy 1973) 
Mivel a tektonikai mozgások intenzívek a vizsgált szakaszon, ezért a ka-
nyarulatokjellemzőinek tanulmányozása j ó lehetőséget nyújthat a jelenkori tekto-
nizmus hatásainak vizsgálatára. Bendefy (1973) a medervándorlással övezett sáv 
szélességének vizsgálata alapján megállapította, hogy az 1789 és 1936 közötti 
időszakban a Hernád szerkezetileg nyugodt szakaszain a medervándorlással, 
kanyarulatok fejlődésével érintett sáv szélessége átlagosan 280-300 m körül volt, 
míg a szerkezeti mozgásokkal befolyásolt szakaszokon 400 m-re szélesedett, sőt 
helyenként elérték a 700- 850 m szélességet is. 
A Hernád magyarországi szakaszának átlagos esése 55 cm/km (Csorna 1973a). 
A hordalékszállítás jellemzője a vízhozamhoz viszonyítva aránytalanul sok lebeg-
tetett hordalék és a rendkívül nagy, szélsőséges hordaléktöménység. Igen nagy a 
görgetett hordalékszállítás volumene is (Csorna 1973b), ezért a Hernád magyaror-
szági szakaszát rendkívül erős kanyargási hajlam jellemzi (Laczay 1973). 
<<• tx 
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A vizsgált folyószakasz Bőcs és Felsődobsza között helyezkedik el 15,3 fkm 
és 54,7 fkm között (2. ábra), a Hernád jelenkori tektonikus hatások által legin-
kább befolyásolt szakaszán. A folyószakaszt a felsődobszai és a bocsi duzzasztó-
mű határolja. (A böcsi duzzasztómű fölött a visszaduzzasztás hatása majdnem 
Gesztelyig érezhető, így ezen a szakaszon a vízfelszín esése csökkent.) 
A partok anyaga a vizsgált szakaszon nem változik jelentősen, az átlagos 
szemcseátmérö mindenütt 0,04 és 0,09 mm, a mederanyag pedig a vizsgált sza-
kasz felső végétől, a felsődobszai duzzasztótól folyásirányban lefelé finomodik 
(Csorna 1973b). A vizsgált szakasz nagy része szabályozatlan, partbiztosítás és 
vezetőmüvek csupán Szentistvánbaksa határában a falu védelmére, valamint a 
szakasz déli részén 21-25 fkm között találhatóak (itt több kanyarulat-átvágás is 
történt), vagyis a kanyarulatfejlődést szabályozási müvek a szakasz nagy részén 
nem befolyásolják. 
Módszerek 
A vizsgálatokat a Hernád alsó, a tektonikus mozgások által leginkább érintett 
Felsődobsza és Bőcs közötti szakaszán végeztük. A tektonikus hatások felismeré-
sét, értékelését nehezítik az emberi beavatkozások, pl. duzzasztómüvek (Felső-
dobsza és Bőcs), mivel a duzzasztás következtében megváltozik a vízszint esése. 
A tektonikus hatást a folyószakaszok kanyargóssága, a meanderezési övezet szé-
lessége, valamint a völgy esése alapján vizsgáltuk. 
A kanyargósság és a meanderezési övezet szélességének vizsgálatához térkép-
szelvényeket (1883 és 1985), vízügyi felmérési térképlapokat (1937, 1957 és 
1972), valamint műholdfelvételt (2007) használtunk. Az esés vizsgálatát a 
Vízrajzi Atlasz (1973) hosszmetszete alapján végeztük el. A felvételeket Erdas 
Imagine szoftverrel korrigáltuk, a méréseket pedig ArcView-ban végeztük. 
2. ábra: A mintaterület elhelyezkedése 
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A szakaszok lehatárolásakor Laczay (1982) osztályozási rendszerében az érett 
kanyarok alsó határához (1,42) tarozó értéket, a meanderezési övezet szélességé-
hez pedig a Bendefy (1973) által megállapított értékeket (300-400 m) vettük fi-
gyelembe. 
A vizsgált paraméterek (kanyargósság és a meanderezési övezet szélessége) 
alapján a 42 km-es folyószakaszon 8 eltérő kanyargósságú egységet határoltunk 
le, amelynek fele (2, 4, 6 és 8) nagyobb kanyargósságú szakasz, ahol a meandere-
zési övezet szélessége is nagy. Az ezektől északra elhelyezkedő szakaszok (1, 3, 5 és 
7 szakasz) kanyargóssága és a meanderezési övezet szélessége lényegesen kisebb. 
Eredmények 
A kanyargósság és a meanderezési övezet szélessége a vizsgált folyószakaszon 
A folyószakasz kanyargósága időben változott. A meder hossza a Felsődobsza és 
Böcs közötti szakaszon 1883 óta a vizsgált időpontok között folyamatosan növe-
kedett (36,3 km-ről 43,1 km-re), ezzel együtt növekedett a kanyargósság is (1,43-
ról 1,69-re) a folyószakaszon (1. táblázat). 
1. táblázat: A meder hossza és kanyargóssága a vizsgált szakaszon 
1883 és 2007 között 
mederhossz 
(km) kanyargósság 
1883 36,33 1,43 
1937 37,14 1,51 
1957 39,25 1,59 
1972 39,28 1,59 
1985 42,02 1,65 
2007 43,12 1,69 
A meanderezési övezet szélessége és a kanyargósság alapján mindegyik vizs-
gált időpontban jól elhatárolhatóak erősen kanyargós és gyengén kanyargós sza-
kaszok (3. ábra). A jelentős mértékben kanyargós szakaszokon a meanderezési 
övezet szélessége általában 400 m és 900 m között változik. A legnagyobb érték 
986 m (8. szakasz 1972), de a legkisebb értékek is ritkán csökkennek 350 m alá 
(188 m: 8. szakasz 1957). Az erősen kanyargós szakaszok minimum és maximum 
értékei, a kanyarulatok fejlődésével párhuzamosan az egyes időpontok között 
jelentősen változhatnak. A legnagyobb változékonyság a 4. szakaszon figyelhető 
meg, itt a legnagyobb értékek ingadozása meghaladja a 200 m-t (1972-ben 665 m, 
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ill. 1957-ben 869 m). A minimum értékek ingadozása (355 m) is itt a legnagyobb, 
mivel ezen a szakaszon leggyorsabb a kanyarulatok fejlődési üteme (2. táblázat). 
3. ábra: Az eltérő kanyargósságú folyószakaszok (A), illetve burkolóterületeik 
változása (B) 1883 és 2007 között 
A gyengén kanyargós szakaszokon ezzel szemben a meanderezési övezet 
átlagos szélessége lényegesen kisebb (100 m és 300 m között ingadozik) és a 
legnagyobb értékek (451 m) is ritkán haladják meg az erősen kanyargós szaka-
szoknál megfigyelhető minimum értékeket. A legkisebb érték pedig alig haladja 
meg az 50 m-t (57 m). A maximum és minimum értékek ingadozása is kisebb a 
vizsgált időszakban, mint az erősen kanyargós szakaszoknál [a legnagyobb értékek 
ingadozása 131 m (5. szakasz), a minimum értékek ingadozása 225 m (3. szakasz)]. 
2. táblázat: A kanyarulatok tágassága az egyes szakaszokon a 
különböző időpontokban 
Meanderezési övezet szélessége (tn) 
1883 1937 1957 1972 2000 2007 
I. szakasz 103-393 57-384 71-284 113-313 78-344 124-311 
2. szakasz 291-744 466-765 260-800 449-781 331-779 433-756 
3. szakasz 196-332 326-347 276-283 103-273 101-315 119-343 
4. szakasz 505-684 619-824 390-869 264-665 318-729 386-774 
5. szakasz 156-326 152-348 88-328 68-277 72-280 54-217 
6. szakasz 433-618 437-757 514-637 568-671 597-674 627-702 
7. szakasz 193-411 126-403 119-420 101—434 78-451 74-426 
8. szakasz 315-836 438-898 188-936 354-986 307-985 537-973 
A meanderezési övezet szélességével párhuzamosan az egyes szakaszok ka-
nyargóssága is jelentős különbségeket mutatott (4. ábra). (Kizárólag az első 
időpontban, 1883-ban az l-es és a 2-es szakasz nem mutatott a jelentős kü-
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lönbséget, bár ezek a meanderezési övezet szélessége alapján itt is egyértelműen 
lehatárolhatok.) 
4. ábra: A kanyargósság változása az egyes szakaszokon 
Az erősen kanyargós szakaszokon a kanyargósság értéke általában 1,8 és 2,5 
közötti. Csupán az 1937-es évet megelőző időpontokban fordult elő 1,8-nál ki-
sebb kanyargósság érték. A gyengén kanyargós szakaszokon ezzel szemben a ka-
nyargósság értékek valamennyi időpontban minden szakaszon lényegesen kiseb-
bek, a legkisebb érték csupán 1,06 és a legnagyobb érték (1,42) sem éri el a nagy 
kanyargósságú szakaszoknál megfigyelhető legkisebb jellemző értéket (1,44). A 
szakaszok többségében (1, 2, 3, 6, 7. szakasz) az általános folyamattal megegye-
zően a kanyargósság folyamatosan növekedett a vizsgált időszakban. A 4. sza-
kaszon a kanyargósság ingadozását kanyarulatlefüződések miatti rövidülések okoz-
ták, a 8. szakaszon pedig a 20. századi szabályozások és kanyarulat átvágások gya-
koroltakjelentős hatást, míg az 5. szakaszon a kanyargósság közel azonos maradt. 
Megfigyelhető, hogy az erősen kanyargós szakaszokon a kanyargósság válto-
zékonysága (a meanderezési övezet szélességének ingadozásához hasonlóan) lé-
nyegesen nagyobb, mint a gyengén kanyargós szakaszokon. Míg az előbbi szaka-
szokon a változékonyság mértéke mindenütt meghaladja a 0,5-öt, az utóbbi sza-
kaszok esetében akár 0,05 is lehetett (5.szakasz), ami azt mutatja, hogy az erősen 
kanyargós szakaszokon a kanyarulatok fejlődésének mértéke is lényegesen gyor-
sabb, mint a gyengén kanyargós szakaszokon. 
A különböző szakaszokra jellemző kanyarulatfejlődési és morfológiai típusok 
Az egyes szakaszokra általánosan jellemző kanyargósság és a meanderezési öve-
zet szélesség változás bemutatása után egy-egy jellegzetes szakaszon részletesen 
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is bemutatjuk milyen kanyarulat fejlődési és morfológiai típusok jellemzik az 
erősen kanyargó és a gyengén kanyargós szakaszokat. 
A kanyarulat fejlődési és morfológiai típusai a gyengén kanyargós szakaszon 
A 7. szakasz a gyengén kanyargós szakaszok közé tartozik. Kanyargóssága ala-
csony, de a vizsgált időszakban folyamatosan növekedett (1,09-ről 1,29-re). A 
medermintázat jellemzője 1883-ban a rendkívül kicsi kanyargósság (1,09), ennek 
oka, hogy az általában egyenes folyószakaszon csak álkanyarok voltak jellemző-
ek. Az azóta eltelt időszakban megfigyelhető a meder hosszának és ezzel együtt 
kanyargósságának növekedése. Ennek következtében csökkent az egyenes szaka-
szok hossza és mára az álkanyarulatok jelentős része valódi kanyarulattá alakult, 
azonban ezeknek a kanyarulatoknak az amplitúdója, és a tágassága jelenleg is 
kicsi, amit a burkoló vonalak távolsága is mutat (sok esetben nem vagy csak alig 
haladja meg a 100 métert). A szakaszon a jellemző kanyarulatfejlődési mód az 
egyszerű, vagyis a folyásirányban lefelé történő vándorlás, miközben a kanyarula-
tok megőrzik szimmetrikus formájukat, ami Kinoshita (1961) szerint a kis ampli-
túdójú kanyarulatokra legáltalánosabban jellemző fejlődési típus. A többi gyengén 
kanyargós szakaszon is leginkább az egyenes szakaszok és az álkanyarulatok 
jellemzőek, a valódi kanyarulatok pedig kis amplitúdójúak. 
A kanyarulat fejlődési és morfológiai típusai az erősen kanyargós szakaszon 
Az erősen kanyargós szakaszok közül a 4. szakaszon a legnagyobb a kanyarulat-
fejlődés üteme, ezért ennek a típusnak a fejlődését ezen mutatjuk be. A szakasz 
kanyargóssága nagy, 1,60 és 2,46 között változott. Itt nem figyelhető meg folya-
matos növekedés a kanyargósság mértékében, a kanyarulatlefüződések miatt 
ingadozás tapasztalható. A kanyarulatfejlődés mértékére jellemző, hogy az elmúlt 
125 évben (1883 óta) a meder hossza 3,27 km m-ről 5,06 km-re növekedett, ami 
1,8 km (54%), 14,5 m/év hossznövekedést jelent, annak ellenére, hogy két kanya-
rulat lefüződött a vizsgált időszakban. A középvonalak elmozdulása azt mutatja, 
hogy az inflexiós pontok helyzete nem változott jelentősen, sokkal inkább a 
kanyarulatok megnyúlása jellemző. A kanyarulatok megnyúlásával és a kanyaru-
lati csúcsok vándorlásával nagyméretű, túlfejlődött kanyarulatok alakultak ki. A 
túlfejlődött kanyarulatok összetett kanyarulattá fejlődtek, kanyarulati ívükön má-
sodlagos ívek alakultak ki. A másodlagos kanyarulati ívek tovább fejlődtek, 
melyeknek egy része önálló kanyarulattá alakult. A kanyarulatok hosszának növe-
kedésével Hooke és Harvey (1983) szerint együtt jár a hurokképződés és a két 
csúcspontú kanyarulatok kialakulása, ugyanis ha a kanyarulati hossz és a maxi-
mális görbület meghalad egy határértéket, akkor az „egy kanyarulat - egy gázló-
üst rendszer" már nem tartható fenn, és új gázló képződik. A többi erősen 
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kanyargós szakaszon a 4. szakaszhoz hasonlóan nagyméretű kanyarulatok jel lem-
zőek, melyek fejlődésük során összetett kanyarulatokká alakulhattak. 
A völgy esése és a szakaszok kanyargóssága közötti kapcsolat 
A különböző kanyargósságú szakaszok lehatárolása után vizsgáltuk a szakaszokra 
jellemző esés viszonyokat, hogy a kanyarulatfejlödés és a tektonizmus közötti 
kapcsolatrendszert feltárjuk. Az esés és a kanyargósság közti kapcsolatot 
Schumm és Khan (1972) dolgozta ki. E szerint a felszín esésének növekedésével a 
kanyargósság mértéke is növekszik egy határig, ami után hirtelen csökken a 
kanyargósság és az esés további növekedésével a medermintázat fonatossá válik 
(5. ábra). A Hernád a vizsgált szakaszon az esés sehol sem éri el azt a határt, ahol 
a kanyargósság hirtelen csökken, ezért a kanyargósság mértékének és a tektonikus 
hatások következtében megváltozott esés vizsgálatára a Schumm és Khan (1972) 
által felállított összefüggés alkalmazható. 
5. ábra: Az esés és a kanyargósság kapcsolata (Schumm és Khan 1972) 
A vízfelszín esését megvizsgálva azt tapasztaljuk, hogy az esés a vizsgált 
szakaszon hozzávetőleg azonos, kivétel képez az a legalsó (8. szakasz), ahol a 
duzzasztás hatására az esés nagymértékben lecsökkent. A vízfelszín esése 
azonban nem ad képet a felszín tényleges esésviszonyairól, ezért a vizsgált 
folyószakaszokon a felszín esésének vizsgálatához egy módosított esésgörbét 
használtunk, amely a vízfelszín esése helyett a folyóvölgy esését veszi figyelembe 
(6. ábra). Ezen a módosított esésgörbén jól látható, hogy a korábban lehatárolt 
nagy kanyargósságú szakaszokon a völgy esése lényegesen nagyobb a kis 
kanyargósságú szakaszokon megfigyelhetőnél. Az esés és a kanyargósság kap-
csolatát vizsgálva pedig megállapítható, hogy a felszín esésének növekedésével a 




6. ábra: Az esés és kanyargósság kapcsolata. (A) A vízfelszín és a völgy szakaszok 
átlagos esése az egyes szakaszokon. (B) A völgyszakasz esése és a kanyargósság 
kapcsolata a vizsgált Hernád szakaszon 
A törésrendszer a lehatárolt folyószakaszok alapján 
Látható, hogy a vizsgált 42 km hosszú folyószakaszon kanyarulatfejlődés ütemé-
ben, típusában, a kanyarok méretében és a szakaszok kanyargósságában nagymér-
tékben különböző szakaszok határolhatók le. A kanyargó folyómeder geometriai 
paraméterei Ackers (1982) szerint elsősorban a vízhozamtól és annak változásá-
tól, a völgy esésétől, a hordalékszállítás mértékétől, a part és a meder anyagától 
függnek, a hordalékszállítás mértékét pedig esés is befolyásolja. 
A fenti paraméterek közül a vízhozamot, valamint a part- és a mederanyagot 
vizsgálva megállapítható, hogy a vízhozam nem változik a szakaszon, mivel je-
lentős mellékfolyó a vizsgált szakaszon nem ömlik a Hernádba, a partanyag és a 
mederanyag pedig szintén nem mutat a fenti szakaszoknak megfelelő változáso-
kat. Ezekre a jelentős különbségekre nem adnak magyarázatot a szabályozások 
sem, mivel a folyószakasz legnagyobb részén nem találhatók szabályozási müvek. 
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A lehatárolt szakaszokon a kanyarulatok morfológiai különbségeink oka ezért 
valószínűleg a szakaszok esésében lévő különbség. Az esés-különbség pedig 
tektonikus hatásokra utal, azaz az erősen kanyargó szakaszok mutatják a tekto-
nizmus hatására megnövekedett esésű területeket, ahol a mederesés növekedé-
sének kiegyenlítésére a kanyargósság, a kanyarok hossza és a meanderezési öv 
szélessége is megnövekedett (Russ 1982). Ugyanakkor az intenzíven emelkedő 
térszínektől folyásirányban felfelé lévő szakaszok kiegyenesedtek, jelezve a 
felszín esésének csökkenését. 
A vizsgált szakaszon megfigyelhető legnagyobb meanderezési övezet széles-
ség a legdélebbi, 8. szakaszon található, annak ellenére, hogy a bőcsi duzzasztó 
feletti szakaszon a duzzasztás a tektonizmus ellen hat, mivel a megnövekedett 
esést a visszaduzzasztás ellensúlyozza. Ennek oka, hogy a „V" alakú szerkezet D-
i irányban szűkül, így a vertikális mozgások intenzitása is növekszik dél felé, a 
legdélebbi egység emelkedik a legintenzívebben, ezért már az emberi beavatkozá-
sok előtt is itt volt szélesebb a meanderöv tágassága. 
A medermintázat ilyen jellegű változásainak tektonikus eredére utal az is, 
hogy a lehatárolt nagy kanyargósságú és viszonylag egyenes szakaszok a vizsgált 
térképek mindegyikén (1883 óta) ugyanott helyezkednek el, lefelé történő elmoz-
dulásuk nem figyelhető meg. 
A 8. szakasz esetében a szakasz északi határának nagyobb mértékű eltolódását 
az emberi beavatkozások okozzák, mivel a szakasz északi részén a kanyarulat 
átmetszések és partbiztosítások csökkentették a kanyargósságot és a meanderezési 
övezet szélességét. 
Összegzés 
A vizsgált paraméterek alapján a tanulmányozott 42 km hosszú folyószakaszon 8 
egységet határoltunk le, amelynek fele nagyobb kanyargósságú szakasz, ahol a 
meanderezési övezet szélessége is megnövekedett. Ezek az erősen kanyargó sza-
kaszok mutatják a tektonizmus hatására megnövekedett esésű szakaszokat, ahol a 
mederesés növekedésének kiegyenlítésére a kanyargósság (1,8-2,5), a kanyarok 
hossza és a meanderezési öv szélessége is megnövekedett (400-900 m). Ugyan-
akkor az intenzíven emelkedő térszínektől folyásirányban felfelé lévő szakaszok 
kiegyenesedtek (kanyargósság 1,06-1,42; meanderöv szélessége 100-300 m), 
jelezve a felszín esésének csökkenését. A medermintázat ilyen jellegű változásai-
nak tektonikus eredére utal az is, hogy a lehatárolt nagy kanyargósságú és 
viszonylag egyenes szakaszok a vizsgált térképek mindegyikén (1883 óta) 
ugyanott helyezkednek el, és esésük is lényegesen különbözik. 
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2. Aktív folyóvízi folyamatok 
2.2. Az ártéreken zajló folyamatok 

Ártérfejlődés és holtágfeltöltődés sebességének vizsgálta 
Lóczy Dénes és Kiss Tímea 
/ 
A nemzetközi trendekhez hasonlóan Magyarországon is a fluviális geomorfológia 
tekinthető a felszínalaktani kutatások egyik legfontosabb témakörének, különösen 
az utóbbi évtizedekben, amikor ismét határozottan megélénkültek a mederfejlő-
désre irányuló kutatások, megszaporodtak az ide vonatkozó publikációk. Ugyan-
akkor az árterek kutatása jelenleg sem számít a „legdivatosabb", kiemelt tárgy-
körök közé. 
A mederfejlődés igen szorosan kapcsolódik az árterek fejlődéséhez, vizsgála-
tukhoz többféle módszert alkalmaztak. Az Alföld északkeleti területein a hosszú-
távú medereltolódásokat pollenanalízis és a régi medreket kitöltő üledékek együt-
tes elemzésével vizsgálta Borsy és Félegyházi (1983) illetve Félegyházi (2001), 
míg például a Közép-Tisza vidéken az egykori vízhozamokat becsülték meg 
Gábris et al. (2001) morfometriai elemzés, radioaktív koradatok és pollenanalízis 
segítségével. A Tisza gyorsan mélyülő szelvényeinél a partok üledékföldtani, 
radiokarbon és palinológiai elemzésével nemcsak a medereltolódást, de a holocén 
ártérfejlődés is együttesen vizsgálható (Félegyházi et al. 2004). Bizonyos folyó-
szakaszokon a mederfejlődés igen gyors, így az újonnan létrejövő övzátony- vagy 
szigetfelszínek az ártér részévé válnak, így kutatásuk nemcsak a mederfejlődés 
szempontjából fontos. A kanyarulat- és szigetképzödés üteme, feltételei és folya-
mata térinformatikai és dendrológiai módszerekkel, illetve mederszelvényezéssel 
vizsgálható (Sipos és Kiss 2001, 2003, 2006; Blanka et al. 2006). 
Az említett vizsgálatok is megerősítik, hogy a Kárpát-medence domborzatának 
formálásában a holocénben is döntő szerepet játszott a folyóvíz. így volt ez 
egészen a 19. sz. közepétől lezajlott folyószabályozási és lecsapolási munkálato-
kig, amikor az árvízvédelmi gátak és a lecsapoló csatornák révén az árterek terü-
lete jelentősen csökkent (Lóczy 2007), míg a mederrendezések hatására a termé-
szetes árteret alakító folyamatok (kanyarulatvándorlás, holtág-lefüződés, stb.) 
lelassultak vagy megálltak (Lóczy 2001). Ezt mutatják az 1970-es években elké-
szített Vízrajzi Atlaszok (VITUKI) is. Ugyanakkor jelentős mértékű a hullámterek 
feltöltődésének mértéke. Erre utalnak a 2001. évi márciusi tiszai árhullám idején 
történt lebegtetett-hordalék mérések is, amelyek során Kiskörénél 1372 mg/l, míg 
Szolnoknál 1195 mg/l hordaléktöménységet mértek. Ezzel bizonyítani lehetett a 
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Tisza-tóban végbemenő jelentős kiülepedést (Szlávik és Szekeres 2003). A 
hullámtér gyors feltöltődése az árvizek levonulásában gyakorlati problémát is 
okoz, ezért szaporodnak gyorsan a hullámtéri feltöltődést jellemző adatok elsősor-
ban a Tisza (Nagy et al. 2001, Schweitzer 2001; Gábris et al. 2001, Sándor és 
Kiss 2006a), a Maros (Kiss et al. 2004, Oroszi és Kiss 2004) és a Körösök 
mentéről (Rakonczai és Sárköziné Lőrinczi 1984, Babák 2006). 
Jelenleg az árterek legintenzívebb folyamata a feltöltődés, ezért az erre vonat-
kozó adatokat két csoportra osztottuk: (1) a hosszabb időtávot felölelő, általában 
az ármentesítés utáni időszakra vonatkozó, leginkább pontszerű adatokra, és (2) 
egy-egy árvíz feltöltő hatását bemutató, rendszerint több tucat vagy több száz 
ponton végzett mérésekre. Mivel azonban a vízgazdálkodással foglalkozó hidro-
lógus szakemberek és a geográfus kutatók különböző nevezéktant használnak, 
ezért legelőször ezeket tekintjük át, illetve az árterek geomorfológiai térképezésé-
nek eredményeit ismertetjük. 
Ártéri formák meghatározása és térképezése 
A meder domború és a homorú oldalán (illetve az egyenes szakaszon) létrejövő 
formák elnevezése különbözik leginkább, bár gyakran „meder menti felmagasítás-
ról" lehet olvasni (Nagy et al. 2001). Angolszász forrásmunkák alapján Rátóti 
(1964ab) különíti el először ezeket a formákat: a domború oldalon a mederkitöltő 
vízhozamot meg nem haladó vízszállításkor épül az övzátony, míg a homorú par-
ton csak az árvizek képesek parti lerakódást, un. parti zátonyt létrehozni, amelyet 
említ folyóhátként, parti hátként vagy parti gátként is. Hasonló nevezéktant alkal-
maz Gábris et al. (2002) is (a fentieken túl további ártéri formákat is bemutatva). 
Ezzel szemben a mederből kilépő árvíz által lerakott, néhány méter magas 
domborulatot övzátonynak (helyenként parti gát) nevezi Nagy et al. (2001) és 
Schweitzer (2006). Félegyházi et al. (2004) munkájában megjelenik a „palaj" el-
nevezés is, ami a mellékelt ábrák és magyarázat szerint lapos felszínű övzátony-
nak felel meg. 
Mivel kiterjedt árterek a Tisza mentén voltak a leggyakoribbak, itt készült el a 
legtöbb részletes geomorfológiai térkép is. A Tisza-Körös torkolatvidékének 
áttekintő geomorfológiai térképén a holtágaknak több típusát különítették el a 
feltöltöttség mértéke és a vízborítás alapján (Schweitzer 2006). Elkészült a Tisza 
vezsenyi szakaszának 1:10 000-es geomorfológiai térképe is, hasonló formák 
feltüntetésével, de a jelenleg is aktívan fejlődő formák (pl. övzátonyok) mellőzé-
sével (Balogh et al. 2005). A Közép-Tiszavidéken az egykori medrek térképezé-
sének lehetőségeit, illetve a medrek tipizálását Tóth et al. (2001) mutatta be, 
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kiemelve, hogy a térképek felhasználhatók lennének az tájrehabilitációban és a 
víztározás megtervezésében is. 
Az egykori aktív árterek elhagyott medreinek geomorfológiai térképezésével, a 
különböző korú medrek kormeghatározásával lehetőség nyílik az ártéren átrende-
ződő vízfolyások tér- és időbeli vizsgálatára. Ilyen módon került elemzésre a 
Sajó-Hernád hordalékkúpja (Nagy és Félegyházi 2001) és a Hortobágy 
(Félegyházi és Tóth 2003). 
A Közép-Tisza vidéken DDM és régi térképek segítségével, valamint a Tiszá-
ból a szabályozások előtt kiszakadó erek geomorfológiai térképezésével és az erek 
medrének hullámhossza alapján Timár és Gábris (2008) kiszámították a medreket 
kialakító vízfolyások árvízi vízhozamát. Számításaik szerint 8 ér összesen közel 
1000 m3/s vízmennyiséget szállíthatott el a Tiszából (ami a szabályozások előtti 
aktív ártérfejlődési folyamatok kiindulópontja is lehetett). 
A jelenlegi és egykori árterek geomorfológiai térképezését gyakran konkrét 
vízgazdálkodási feladatok (pl. árvízi szükségtározók) megoldása érdekében vég-
zik el, nem ritkán kombinált, geomorfológiai-tájökológiai megközelítésben (Gáb-
ris et al. 2004). Az ilyen kutatásokban is egyre inkább tért hódítanak a digitális 
terepmodellek, amelyeknek valósághűen kell bemutatni az ártér mikrodomborzati 
viszonyait és formakincsét, hogy a tervezett ártéri öblözet befogadó kapacitása és 
a vízvisszavezetés legkedvezőbb helye pontosan megállapítható legyen. Elkészí-
tésük különösen sok nehézségbe ütközhet, mint például a Beregi-öblözet lokali-
zációs terve esetében is (Illés et al. 2003). Ráadásul az ármentesített felszíneken a 
nagyüzemi mezőgazdasági müvelés gyorsan elsimítja a folyóvízi felszínformálás 
nyomait (Kis és Lóczy 1985, Balogh és Lóczy 1990, Lóczy 2008). 
A hosszú távú (1000 - 100 év) ártérfeltöltődés vizsgálata 
A pleisztocén és holocén idején jellemző ártérfeltöltődés ütemére viszonylag 
kevés adat van. Felső-Tiszán alámosott magaspartok és elhagyott medrek elemzé-
se alapján megadható volt a természetes árterek hosszútávű (20-32 ezer év alatti) 
feltöltődési üteme, ami a Bodrogköz ÉK-i részén 0,2 mm/évnek, míg a középső és 
déli területein 0,8 mm/évnek (Borsy et al. 1989), a felső-tiszai Gulácsnál 
0,3 mm/évnek adódott (Félegyházi 2004, Félegyházi et al. 2004) radiokarbon és 
pollenanalitikai vizsgálatok alapján. Hasonló időtávra, hasonló módszerrel (C-14) 
Nagyváradi (2004) több hazai folyó (Duna, Ipoly, Tisza, Sajó és Hernád) magas-
partjaiból vett mintákat. A partok üledékének szemcseösszetételének változásai-
ból következtetett az extrém árvizek előfordulására, és közvetve az ártér feltöltő-
désének ütemére (pontos adatokat azonban nem közölt). A Nyírségben a bucka-
mezők közötti, a Tisza egykori mellékfolyóinak mocsaras völgyeiben Borsy és 
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Lóki (1982) pollenanalitikai vizsgálatokkal határozták meg a völgytalp feltöltődé-
sének mértékét, ami a holocénben átlagosan 0,2-0,35 mm/év ütemű volt. 
Jóval több adat vonatkozik a tiszai hullámtéren a szabályozások óta zajló 
akkumulációra. Az ártérfeltöltődés lehetséges időszakait, az árvizek átlagos 
hosszát Lovász (2005) vizsgálta. Kutatásaiban az árvízi vízállásokat vetette össze 
a meder-él magasságokkal, ebből állapította meg a hullámtéri akkumuláció havi 
valószínűségét, illetve annak változási tendenciáját. Jakucs (1982) számításai 
szerint a Tiszai hullámtéren elvileg 1,125 cm/év átlagos vastagságú üledéknek 
kellene felhalmozódnia, de véleménye szerint ez csak a meder melletti szűk sávra 
korlátozódik. 
A hullámtér magasodása olyan nagy mértékű, hogy azt geodéziai felmérések 
segítségével is lehet számszerűsíteni. Vízügyi felméréseket és számításokat alapul 
véve Károlyi (1960) megállapította, hogy a szabályozások utáni időszakban 2 0 -
160 cm üledék rakódott le a hullámtereken, a növényzet sűrűségének és a 
hullámtér szélességének függvényében, míg a partokon ennél jóval magasabb, 
akár 1,8-2,0 m felhalmozódást is leírt. Alsó-tiszai völgyszelvény-mérések (1976 
és 1983) adataira támaszkodva Szlávik (2001) 1 cm/év átlagos felhalmozódást 
számolt a tiszai hullámtérre. Hasonló mértékű akkumulációt eredményezett a 
Közép-Tiszán az aktív és a mentett oldali ártér magasságviszonyainak összeha-
sonlítása is (Gábris et al. 2002). A DDM alapján elvégzett számítások azt mutat-
ják, hogy 120 év alatt a hullámtér átlagosan 0,23-0,60 cm-rel (0,5 cm/év) töltődött 
fel, ami az átfolyási szelvényt 5-16%-al csökkentette. Hasonló módszerrel végzett 
vizsgálatok szerint a Maros hullámtere ugyancsak intenzív feltöltődés színtere: a 
hordalékkúp peremén és a tiszai torkolatnál 2,0-2,5 m a feltöltődés vastagsága 
(1,3-1,6 cm/év), míg a kettő közötti szakaszon 1,2-1,8 m (0,8-1,2 cm/év) az 
akkumuláció mértéke (Botlik 2005). 
A lerakódott üledék szedimentológiai elemzése is segíthet az akkumuláció 
mértékének megállapításában. A Körösök hullámterén Békésszentandrás térségé-
ben Schweitzer (2001, 2006) 1,2-1,6 m akkumulációról számol be, míg ugyanitt 
Somogyi (2000) közel 2 m-es üledékfelhalmozódást említ. A Közép-Tiszán 
Balogh et al. (2005) a felhalmozódás meghatározásához azt használták fel, hogy a 
szabályozások után (itt 1857) durvább és nagyobb mennyiségű üledék került a 
hullámtérre, eltemetve a szabályozások előtti talajt. Ezen markerréteg alapján 
megállapították, hogy 0,4-2 m (0,4-2 cm/év) üledék akkumulálódott a hullámté-
ren. Szintén a Közép-Tiszán, az üledékek nehézfémtartalmának és mágneses 
szuszceptibilitás értékeinek felhasználásával több (5) mintavételi pont alapján 
Sándor és Kiss (2006b) hasonló, 0,4 cm/év átlagos akkumulációs rátát határoztak 
meg, bár a feltöltődés üteme gyorsuló volt (0,7-0,8 cm/év) az utóbbi 50 évben. 
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Az Alsó-Tiszán és a Maroson a nehézfém-markerréteg felhasználása mellett 
özönnövények pollenjeit, mágneses szuszceptibilitás és Cs-137 méréseket alkal-
mazva vizsgálták a feltöltődés ütemét (Kiss et al. 2004). A két ártér akkumuláció-
ja különbözött: a Tisza hullámterén az átlagos értéke 0,3 cm/év, míg a Maroson 
0,6 cm/év volt. Ugyanakkor a két folyó jelentősen eltér az árvizek gyakoriságát és 
hosszát tekintve, így a „100 árvizes nap" alatt felhalmozódó üledék vastagsága 
még nagyobb különbséget mutatott (Tisza: 0,7 cm; Maros: 17,5 cm), ami rávilágít 
arra, hogy milyen jelentősen változhat folyónként az ártérmagasodás mértéke. 
A rövid távú (egy-egy árvíz okozta) ártérfeltöltődés vizsgálata 
Egyetlen árvíz által lerakott üledék vastagágát először Borsy (1972) mérte, a 
Szatmári-síkon az 1970-es árvíz után. A partok mentén 20-80 cm homokos 
üledék halmozódott fel, majd a partoktól való távolsággal egyre finomabb szemű 
és egyre vékonyabb üledékréteg rakódott le. Mérései szerint a szabályozások óta 
az ártér helyenként 150-210 cm-rel magasodott. 
Az Alsó-Tiszán több éve (1998-tól) folynak vizsgálatok arra vonatkozólag, 
hogy egy-egy árvíz mennyi üledéket rak le, a mérésekből izovonalas térképek is 
készültek, hogy a lerakódás térbeli mintázata meghatározható legyen. Az 1998-
99-es árhullámokat követően partokon 9-70 cm, míg a mögöttes ártéren átlagosan 
1 cm volt az akkumuláció mértéke (Kiss és Fejes 2000). A rövidebb, de magasabb 
2000. évi árvíz által lerakott üledék vastagsága és mintázata is eltért a korábbitól, 
ugyanis a partokon 0,8-14,5 cm, míg a hullámtéren az átlagos felhalmozódás 
csupán 0,6 cm volt, így ekkor az átfolyási szelvény kisebb mértékben szűkült, 
mint korábban (Kiss et al. 2002). Érdekes, hogy bár a 200l-es tavaszi árvíz is igen 
magas vízszinttel vonult le, ártérfeltöltő hatása mégsem volt mérhető, hiszen még 
a partok mentén is csupán 0,1-0,2 cm üledék rakódott le (Kiss et al. 2002). A 
különböző hidrológiai tulajdonságokkal jellemezhető árvizek által lerakott üledék 
vastagsága és mintázata tehát jelentősen eltér még ugyanazon helyen is. Hasonló 
méréseket végezett a Közép-Tiszán a 2005-ös és 2006-os árhullámokat követően 
Sándor és Kiss (2007). A méréssorozat során az üledékvastagság mintázatát 
összevetették a növényzettel és az árvíz csúcsán mért vízsebességekkel. Kiderült, 
hogy a hullámtéren vannak kis érdességü vízvezető sávok, amelyek szélein az 
akumuláció intenzívebb volt. 
Oroszi et al. (2006) a Maros torkolathoz közeli hullámterén, Vetyeháton 
végzett méréseket a 2005-ös kisebb árhullámokat követően. Vizsgálatai szerint a 
hullámtéren a medertől való távolsággal exponenciálisan csökkent az üledékvas-
tagság a medertől mintegy 300 m-ig, majd a felszínformák elhelyezkedésének és 
a növényzet sűrűségének megfelelően változott. 
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Az egyre sűrűbbé váló növényzet szerepét Kovács és Váriné (2003) is hangsú-
lyozták, ugyanis a növényzet növeli a hullámtér érdességét és csökkenti a vízszál-
lító képességét. Ezt a csökkenést mutatták ki Szolnoknál, ahol a terepi mérések 
szerint míg 1970-ben a hullámtér a teljes vízhozam 23 %-át, addig 1998-2000. 
évi árhullámoknál már csak 13 %-át szállította, tehát a hullámtér vízszállító ké-
pessége 31 év alatt 40-50 %-al csökkent. Kovács és Váriné (2003) HEC-RAS 
modellben elvégzett számításai szerint a hullámtér helyes karbantartásával az á-
vízszintek 100-120 cm-rel csökkenthetők lennének. 
Több szerző is foglalkozott a frissen lerakott üledék nehézfémtartalmának 
vizsgálatával. Ezen mérések jelentősége abban rejlik, hogy eredményeik haszno-
síthatóak lesznek a jövőben, hiszen a kiugró szennyezettségü árhullámok (pl. 
2000. évi cián- és nehézfémszennyezés: Kiss et al. 2000; Hum és Matschullat 
2005) által lerakott üledék nehézfémtartalmának térbeli vizsgálata segítheti a 
jövőben markerrétegek elkülönítését (ld. Braun et al. 2000). Meg kell azonban 
jegyeznünk, hogy az ilyen jellegű vizsgálatok eredményei akár szemben is áll-
hatnak egymással: Kiss és Sipos (2001) marosi és Kiss et al. (2000) tiszai mérései 
szerint a folyóparttól távolabb lerakódó, iszapos-agyagos üledéknek volt nagyobb 
a nehézfémtartalma. Ugyanakkor a Dunán és a Tiszán Szalai et al. (2005) azt 
tapasztalták, hogy a homokos anyagú övzátonyokon (a szerzőknél folyóhát) több 
nehézfém ülepedett ki, mint a hullámtéren. 
Egyes ártéri formák jelenlegi továbbfejlődése 
A fenti adatok a hullámtér egészére meghatározott akkumulációra vonatkoztak. 
Azonban a részletesebb vizsgálatok (pl. Kiss et al. 2005, Oroszi et al. 2006) azt 
mutatják, hogy az ártér különböző geomorfológiai egységein jelentősen különbö-
ző lehet az akkumuláció mértéke. 
1. Övzátonyok magasodása 
Alsó-tiszai mérések szerint az aktív övzátonyokon árvizenként 15-70 cm vastag 
üledék rakódik le (Kiss és Fejes 2000, Kiss et al. 2002). Az intenzív övzátony-
épülés előbb-utóbb a part egyensúlyvesztéséhez vezet, amely mivel egyre merede-
kebbé válik (a túloldali partbiztosítás miatt), egy idő után csuszamlással formáló-
dik tovább (Fiala és Kiss 2006). Hasonló mértékű övzátony-magasodás mért 
Keller és Marsovszki (1992) is, akik a folyamatot átlagosan 30 cm/árvíz-re be-
csülték, s így számításaik szerint az Alsó-Tiszán 2,16 millió m3 hordalék 
akkumulálódik évente. A fenti adatoknál kisebb, csupán 5 cm/év felhalmozódási 
ütemet számolt Szlávik (2001) terepi magasságmérések adataira támaszkodva. 
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Blanka et al. (2006) térinformatikai és dendro-geomorfológiai vizsgálatai azt 
mutatják, hogy a Maroson az 1950-es évek óta a legintenzívebb övzátonyépülés 
1953-64 között volt. Ekkor évente horizontálisan 2,7-14,6 m növekedetek a vizs-
gált övzátonyok, de a gyors épülés következtében magasodásuk lelassult, így a 
felszínük lépcsövei különül el a korábbi, hullámos övzátony-felszínektől (Blanka 
és Kiss 2006). 
Az ártérfejlődés egy speciális esetét írta le Don et al. (1998) és Szabó (2001) a 
Szigetközből, ahol a Duna vízszintjének mesterséges csökkentésével a meder 
keskenyebbé vált, és a szárazra került mederfenék elindult az ártérré válás útján. 
Az övzátonyok kavicsaljzatán szinte azonnal elkezdődött a finomabb szemű üle-
dék felhalmozódása: 11 év alatt 5-25 cm. Ugyanekkor megindult a talajképződés 
és ezzel párhuzamosan az élőlények betelepedésével a másodlagos szukcesszió 
(Szabó et al. 2004). 
2. Folyóhátak magasodása 
Közép-Tiszán a szolnoki árapasztónál lévő aktív folyóhát feltöltődésének ütemét 
(a szerzőknél övzátony) részletes vizsgálatokkal vizsgálta Nagy et al. (2001). 
Méréseik szerint a vizsgált parti gát a szabályozásokat követően alakult ki, és 
számításaik alapján árvizenként átlagosan 10 cm-rel magasodott, bár maximálisan 
akár 45 cm/árvíz felmagasodás előfordulhatott. A vizsgált folyóháton eróziót nem 
tapasztaltak, és a közölt adatok szerint a folyóhát magasodásával a rajta történő 
akkumuláció is lassult. Nehézfémek és Cs-137 mérések segítségével állították 
párhuzamba a fenti folyóhát épülésének és néhány közép-tiszai holtágnak a 
feltöltődésének ütemét (Braun et al 2003, Nagy et al. 2001). 
Az 1998-2000 közötti árvizek során az Alsó-Tisza mindszenti szakaszán az 
aktív folyóhátak 10-28 cm-rel magasodtak árvizenként, amelyet jelentősen befo-
lyásolt az árvíz hossza. A Maroson Oroszi et al. (2006) hasonló értéket mért a 
2005-ös, közepes árvíz után: a folyóhát 15-18 cm-rel magasodott, ami igen magas 
érték, hiszen csupán 32 napig volt víz alatt a terület. 
A szabályozások hatására az egykor aktív folyóhátak a jelenlegi medertől tá-
volra kerülhettek, és ma a hullámtér legmagasabb pontjait alkotják. A Maros 
makói szakaszán végzett vizsgálatok szerint a ma már nem aktív folyóháton az 
akkumuláció kisebb (0,25 cm/év), mint a hullámtér egyéb részein (0,6 cm/év). Ez 
azzal magyarázható, hogy a magasabb térszínek rövidebb ideig állnak vízborítás 
alatt és így kevesebb lebegtetett üledék rakódhat le (Kiss et al. 2004). 
3. Holtágak és mélyfekvésű területek feltöltődése 
A Felső-Tisza-vidéken a pleisztocén és holocén korú elhagyott medrek vizsgálata 
alapján lehetőség nyílt nemcsak a terület felszínfejlődésének rekonstruálására, de 
feltöltődésük mértékének meghatározására is. A Bodrogközben az árterek termé-
szetes felmagasadosásánál jóval gyorsabb volt az elhagyott medrek átlagos 
feltöltődésének (1 mm/év) üteme (Borsy et al. 1989). Ez azonban nagyságrendi 
ingadozásokat takar, ugyanis míg a későglaciális és preboreális fázisokban las-
sabb (0,2-0,3 mm/év), az atlantikus fázisban gyorsabb (1-2 mm/év), majd a szub-
boreális fázisban ismét lassabb (0,8 mm/év) volt több elhagyott meder feltöltődé-
sének üteme (Csongor et al. 1982). A palinológiai és radiokarbon adatok alapján a 
Hernád nyílt árterületén lévő elhagyott medrek feltöltődése hasonló ütemü volt a 
szubboreális fázis elején (0,4-0,5 mm/év), majd az utóbbi 2000 évben 1 mm/évre 
nőtt, mígnem az elmúlt 300 évben tovább gyorsult 8 mm/évre (Szabó 1996). 
A szabályozások óta az aktív és a mentett ártereken lévő holtágak feltöltődésé-
nek mértéke jelentősen eltér, ezért Somogyi (2000) úgy említi a védgátakon kívüli 
levágott mederszakaszokat, mint amelyek „még ma is élővizü, bár különböző 
jellegű morotvatavak, míg a gátakon belüli hullámtérre került mederrészleteiket 
már rég feltöltötték a folyók árvizeinek lerakott hordalékai". Bár ez utóbbi meg-
állapítása sok helyütt nem állja meg a helyét, de alkalmazható például a Maros 
menti holtágakra, amelyek a Maros jelentős lebegtetett üledékhozama miatt mára 
már teljesen feltöltődtek (Oroszi és Kiss 2004). 
Közép-tiszai holtágak feltöltődését Cs-137 és nehézfém-markerek segítségével 
Braun et al. (2000, 2003) vizsgálták, és átlagosan 2 -6 cm/év üledékfelhalmozódá-
si ütemet állapítottak meg. A felső-tiszai Marót-zugi-Holt-Tiszában az 1860-as 
levágása óta 400 cm üledék (ca. 3,0 cm/év) halmozódott fel, ám nem egyenletes 
ütemben. A nehézfémek és növényi pigmentek elemzése azt mutatta, hogy az 
1920-as évektől az 1970-es évekig valószínűsíthetően 5 cm/év volt a felhalmozó-
dás, majd lelassult kb. 2 cm/évre (Braun et al. 2000) 
A Maroson özönnövények pollenjeit (pl. parlagfű) használták a mederüledékek 
kormeghatározására, s így a feltöltődés ütemének meghatározására. A hullámtér-
ben lévő levágott medrek igen gyorsan, átlagosan 1,3-2,6 cm/év ütemmel töltőd-
tek fel, így levágásuk után 50-70 évvel már vízborításuk is megszűnt (Oroszi és 
Kiss 2004). Több feltöltődött meder vizsgálata azt mutatta, hogy a feltöltődés 
mértéke (1) nem volt egyenletes és (2) több tényező befolyásolta. Például a Makó 
melletti holtág kezdeti feltöltődése 2,4-2,5 cm/év volt (1842-1960-as évek 
között), majd ezt követően 3,5 cm/évre nőtt (Oroszi és Kiss 2004). A feltöltődés 
mértéke különböző volt az egyes holtágakban, amit befolyásolt (a) a holtág helye 
a hordalékkúphoz képest, ugyanis a leggyorsabban (2,5 cm/év) a hordalékkúpon 
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lévő holtág töltődött fel, míg a torkolathoz közeli holtágat 1,8 cm/év akkumuláció 
jellemezte; illetve (b) a mintavételi pont aktív medertől való távolsága. 
A szolnoki árapasztó (amely tulajdonképpen egy mesterséges sekély meder) 
létesítése után Sándor és Kiss (2006b) megvizsgálták feltöltődésének ütemét. 
Mivel ez a környezeténél kb. 1,5-2 méterrel mélyebben fekvő ártéri forma, gyors 
akkumuláció jellemezte, így a kiágazásánál 13,6 cm/év, míg a belsőbb részeken 
10,8 cm/év volt az akkumuláció mértéke 2000 és 2005 között, előrevetítve gyors 
eltömődését és funkcióvesztését. A Maroson a 2005-ös áradás után egy feltöltő-
dött mederben Oroszi et al. (2006) 3-3,5 cm-es felhalmozódást tapasztaltak, 
szemben a környező ártér néhány mm-es akkumulációjával. Tehát a rövidtávú 
mérések is azt mutatják, hogy az ártér mélyebb fekvésű részein (pl. holtágak, fo-
kok és csatornák medrei stb.) intenzívebb az üledék felhalmozódása, mint a hul-
lámtér átlagos magasságú részein. 
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Hutchinson (1957) mintegy 76-féle tóképződési módot különböztetett meg. A ta-
vak keletkezésében benne rejlik pusztulásuk jellege is, mivel adott éghajlaton víz-
háztartásuk meghatározott. Pusztulásuk mértéke a bennük lerakódó törmelékes, 
kémiai és biogén üledék tömegének függvénye. A tavak feltöltődése minden 
egyes tónál sajátos egyedi jelenség. Egy tó története kiolvasható a lerakódott 
üledék változásaiból. A tavi feltöltődés általában annál gyorsabb minél sekélyebb 
a tó, és minél több (folyóvízi, eolikus, glaciális) törmeléket fogad be. 
A lerakodási és feltöltődési sebesség tavanként változó: az alpi tavakban 15-
18 mm/év, a Lugánói-tóban 8-15 mm/év, Luzerni-tóban viszont csak 3,7 mm/év, 
Rotseeben 2,5 mm/év (Bloesch 1976). A Magas-Tátrában a tengerszemek feltöl-
tődése 1770-1990 között átlagban 0,43 mm/év, a Bajkál-tóban évi 0,1 mm. Az 
antropogén befolyás gyorsabb felhalmozódást idéz elő pl. a tározók esetében 100-
225 mm/év, mint pl. az Izvorul-tározó Romániában 15-110 (Borjoi és Surdeanu 
1973), vagy az Egyesült Államokban a Mule Creek 100-114, Torturas 100-225 
és a Frye Creek 121-125 mm/év sebességgel töltődik (Ritchie et al. 1973). Ezek 
mind ma is élő víztükörrel rendelkező tavak, keletkezésük is különböző. 
Néhány késöglaciális korú (12.510-13.151 C14 BP év) skót jégvájta tó feltöltő-
désének a sebessége az előzőektől teljesen eltérő éltékeket mutat (1. táblázat). 
1. táblázat: Skót- magasföld néhány jégvájta tavának feltöltődési rátája 
(Sutherland 1979) 
Az üledék kora Akkumulációs Akkumulációs A felhalmozó-
(C'4BP év) vastagság időszak (év) dás sebessége 
(mm) (mm/év) 
Cam Loch 12 956±240 100 385 0,26 - 0,3 
Loc Etteridge 13 151+390 3 0 - 4 0 235 0 , 1 7 - 0 , 2 
Muir Park 12 510+310 80 200 0,4 
Tynaspirit 12 750±390 20 65 0 , 3 - 0,31 
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Legrövidebb élettartamúak az ártéri tavak, holtágak, morotvatavak. A közép-
és alsószakasz jellegű folyóknak az oldalazó erózió ill. hordaléklerakás miatt el-
hagyott medreiben a tavi üledéket elsősorban az évszakosan visszatérő folyóvízi 
áradások gyarapítják. Az üledék-lerakódás sebessége az áradásokon kívül a part-
távolságnak és a tó mélységnek is függvénye. A hideg és a monszun éghajlaton a 
téli és a nyári időszak üledék mennyisége és minősége között nagy különbség van. 
A folyami síkságok kiterjedt ártere többnyire enyhén domború keresztmetsze-
tű, és sajátos formakincse között találjuk többek között a medrektől távolabb a 
folyóhátakon kívül, az árvízi lapályokon az elhagyott medreket és a lefüzödött 
morotvákat, amelyek feltöltődése törvényszerűen bekövetkezik. A folyóvízi síksá-
gokon kialakult morotvatavak kiemelkedő jelentőségű üledékcsapdák, mert az élő 
folyó medréből kilépő víz minden áradáskor finom üledékkel árasztja el. Ezek ál-
talában nyílt rendszerek. Az áradások idején jelentős mennyiségű allochton anyag 
mosódhat beléjük. Általában finoman rétegzett, vízszintes, gyakran szerves 
anyagban gazdag iszap- és agyagüledékek töltik fel. Ez az anyag gyakran tömörö-
dik, megsüllyed, rétegzettsége finommá válik. Szárazabb éghajlaton okkersárga 
finom anyag tölti ki az elhagyott medreket, nedvesebb periódusok alatt magas 
szerves anyagú rétegek keletkeznek. 
A Visztula árvízi lapályán, Novi Bierun közelében lévő elhagyott mederben 
12500±230 és 7 160±80 C14 BP év között 100 cm vastag tőzeges üledék 0,2 
mm/év sebességgel halmozódott fel. Az Oswiqcim-medencében a Przemsza 
mederben Gorzów közelében 150 cm vastag gyüttja üledék 11900±200 BP év 
alatt 0,12 mm/év sebességgel keletkezett (Klimek 1995). A Warta árvízi lapályán 
mért eredmények mutatják (2. táblázat), hogy a medermaradványok feltöltődési 
sebessége 12190±270 és 9950±90 C14 BP év között 0,4 ill. 0,3 mm/év volt 
(Bohncke et al. 1995). 
2. táblázat: A Warta folyó egy elhagyott medrének feltöltődési sebessége 












időszak (év) sebesség 
(mm/év) 
248 9 950±90 0,3 248 9950 0,3 
300 10 380+120 0,3 52 430 1,2 
387 11190+170 0,4 67 810 0,8 
452 12 040±160 0,4 65 850 0,8 
476 12 190±270 0,4 24 150 1,6 
248-476 228 2240 1,0 
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Magyarországon számtalan feltöltődött, elhagyott meder, morotva üledékét 
elemeztünk meg, hogy képet kapjunk egy-egy terület fejlődéstörténetéről, a 
lapályok elhagyott medreinek, morotváinak feltöltődési sebességéről, a kitöltő 
üledék felhalmozódásának üteméről, anyagának összetételéről. 
Módszerek 
A megmintázott mederüledékböl a szemcseösszetételi méréseket Köhn-pipettás, 
ülepítéses eljárással végeztük. A CaC03 tartalmat Scheibler-féle készülékkel mér-
tük. A palinológiai elemzéseket Erdtman-Zólyomi-féle cinkkloridos acetolízises 
eljárással feltárt anyagból végeztük, 400 x-os nagyítással, kutató mikroszkóp 
segítségével. A megelemzett minták értékeit jegyzőkönyvben rögzítettük, diagram-
mokban ábrázoltuk, melyeket itt nem áll módomban közölni. 
A minták radiokarbon kormeghatározása és koncentráció mérése alacsony 
hátterű mérőhelyen, passzív védelemmel, antikoincidencia védőszámlálóval ellá-
tott kilenc proporcionális számláló (GPC) segítségével történt. A faévgyűrükre 
alapozott kalibrációs görbe, valamint a koraitokon mért urán/tórium és radiokar-
bon korok összehasonlítása révén olyan kalibrációs görbét kapunk, amely alapján 
a konvencionális radiokarbon korok naptári korként (kalibrált kor, cal BC vagy 
cal AD, illetve lehet cal BP is) adhatók meg. A korok kalibrálására 20000 évig a 
CALIB REV 4.4.2 szoftvert használtuk (Stuiver és Reimer: Copyright 1986-2004). 
A feltöltődési sebesség számításait mind a konvencionális, mind a kalibrált 
koradatok alapján elvégeztük. A kétféle adattal kapott eredmények századnyi ill. 
ezrednyi eltéréseket mutattak, mivel az értékek tized pontossággal kerültek 
közlésre, ezért nem tüntettem fel a két koradat szerinti számítások eredményeit 
külön-külön. Tömörödési együttható, térfogat csökkenési ráta számítása nélkül 
állapítottuk meg a feltöltődési és a felhalmozódási sebességeket. 
A szedimentológiai és a palinológiai feltárások a Debreceni Egyetem Fizikai 
Földrajzi Laboratóriumában, a radiokarbon kormeghatározások a MTA Atom-
magkutató Intézet Könnyűizotópos Laboratóriumában készültek. 
Mintaterületek 
A Tiszántúl területéről jelentős számú C14 mérési adattal rendelkezünk. Ezek egy 
része morotvák medertöltelékének tőzegéből, illetve faszénmaradványokból 
származnak. Az elhagyott folyómedrek töltelékanyaga többnyire agyag, iszap és 
finom homok, függetlenül attól, hogy melyik folyótól származik a meder. Több 
mederből sikerült 2-3 szintből is koradatot mérni, amely a feltöltődés sebességi 
rátájának meghatározását segítette elő. Ezek a koradatok, ha nem is a mai üledék 
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felhalmozódás ütemét adják, de tanulságos példát nyújthatnak a felhalmozódás 
mértékének, folyamatának helyes megítélésében. 
A vizsgálati eredmények a Bodrogközből, a Hernád-völgyéből, az Érmellékről 
és a Tisza mentéről, valamint a Maros-Körös közéből származnak. Ez utóbbi két 
terület medreinek feltöltődési és felhalmozódási sebességét Sümegi és Magyari mély-
ségi és radiokarbon adatai alapján értékeltem (Sümegi et al. 1999, Magyari 2002). 
A leggazdagabb koradatot adó feltárás a beregi Tiszaháton a Tisza szakadó 
partfalából került ki, Gulács közeléből. Négy rétegből sikerült olyan üledéket 
nyernünk, amelynek radiokarbon korát meg lehetett állapítani. A legidősebb réte-
gek, már a pleisztocénba nyúlnak be, tehát nem tekinthetők recenseknek, de össze-
hasonlítás végett mégsem érdektelen ezeket is megemlíteni. A Hernád-völgyében, a 
Hernád egykori medreinek többsége aránylag fiatalon lefüződött kanyarulat. 
A Bodrogközben kialakult folyóhátak mögötti, eltemetett rétiagyag szintek 
száma általában 2-3. A Hernád-völgyben is egy elhagyott mederfeltöltődésből 
több koradatot nyertünk. 
Eredmények 
A Tisza szakadó partfalának (Gulács közelében) világossárga iszapos, agyagos 
üledékében két sötétebb, szerves anyagban gazdag, valamint két tőzeges, levél-
törmelékes szintből radiokarbon kormeghatározást végeztünk, melyek segítségé-
vel a feltöltődés sebessége meghatározható volt (3. táblázat). 




















520 Deb10883 7 200±70 8010 0,7 5 2 0 7200 0 ,7 
850 Deb10851 18 920±300 21 450 0 ,4 330 11720 0 ,3 
920 Deb10854 29 790 ± 870 0,3 70 10870 0 , 0 6 
1050 Deb10852 32130+ 1130 0,3 130 2 3 4 0 0 ,6 
520-1050 5 3 0 24930 0 ,2 
A Tisza egykori medreinek üledékét elemezve a Bodrogközben idős, 705 cm 
mély medret találtunk Tiszacsermely közelében, amiből több faszénmaradvány-
ban gazdag szint került elő. A medret 705 és 660 cm között iszapos, agyagos dur-
va homok, 660 és 500 cm között iszapos agyag, 500 és 240 cm között iszapos, 
agyagos homok, és végül iszapos agyag töltötte fel (4. táblázat). 
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325 Deb468 6120±260 6687 0,5 325 6120 0,5 
400 Deb487 7160±320 7344 0,6 75 657 1,0 
705 Deb470 16000±1000 19092 0,4 305 11748 0,3 
325-705 380 12405 0,3 
Vajdácska közelében (5. táblázat) a Bodrog mentén feltöltődő meder lefűző-
dési kora 5152 cal BP év. A kitöltő üledék iszapos homok, agyagos, iszapos 
homok, amelyben két szerves anyagban gazdagabb szint halmozódott fel. 310 cm-
től a 2482 cal BP korú szintre finomszemü homok települt. Magyarázatul szolgál, 
hogy a meder szomszédságában egy homokbucka emelkedik. Ennek anyaga fiatal 
homokmozgás eredményeként került a mederbe, ami ki is töltötte azt. Feltételezé-
sünk szerint a homokmozgás kb. 2540 évvel ezelőtt, BC 590 körül történhetett. 
5. táblázat: A Bodrogköz egyik fiatal medrének feltöltődési sebessége 
Vajdácskánál 
Az üledék C'4 kora Feltöltő- Felhalmozódási 
Mélység Laboratóri- BP cal BP dési vastag- idő- sebes-
(cm) umi kód (Csongor É.) (1998) sebesség ság szak ség 
(mm/év) (cm) (év) (mm/év) 
320 Deb-197 2440±170 2482 1,3 320 2440 1,3 
535 Deb-200 4 850±320 5152 1,0 215 2 4 1 0 0,9 
A Báb-tava a Beregi síkságon folyó Tisza lefüzödött, elláposodott meanderei-
nek egyike (ő. táblázat). A Sarlóhát viszont a Hortobágy peremén futó Tisza 
Tiszagyulaházánál feltöltődött morotvája (7. táblázat). E két morotva paleoökoló-
giai értékelését Sümegi és Magyari (1999, 2002) részletesen elvégezték, mint 
ahogyan a kardoskúti Fehér-tó elemzését is a Maros-Körös közén. (A mélységi és 
a radiokarbon adatok tőlük származnak.) A Fehér-tó (8. táblázat) a Maros egykori 
medertava, keletkezési kora a felső-pleniglaciális idejére tehető. Idős lefüződési 
kora miatt a feltöltődése a Tisza partfalában talált koradatokkal, valamint az Érmei-
lékről (9. táblázat) származó meanderek feltöltődési sebességével vethető egybe. 
Az Érmeiléken a Berettyó és az Ér ártéri lapályán két elhagyott Szamos méretű 
meanderben határoztuk meg a feltöltődési sebességet (9. táblázat). 
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6. táblázat: Báb-tava Tisza morotvájának feltöltődése Gelénes közelében 
Mélység Laborató- Az üledék C'4 kora Feltöltő- Felhalmozódási 
(cm) riumi kód BP cal BP dési vastag- időszak sebes-
Sümegi (Roberts (1998) sebesség ság (cm) (év) ség 
1998) (mm/év) (mm/év) 
170 Deb6630 1 920+50 1863 0,9 170 1920 0,9 
290 Deb6631 5 670±85 6444 0,5 120 3750 0,3 
380 Deb6670 6 080±75 6902 0,6 90 410 2,2 
505 Deb6542 6 955±70 7761 0,7 125 875 1,4 
170-505 335 5035 0,7 























153 AA42459 2 399+44 2480 0,6 153 2399 0,6 
295 AA42460 8 460±60 9470 0,3 142 6061 0,2 
800 Passmore 
et al. 
14 270±100 17095 0,6 505 5810 0,9 
153-800 647 11871 0,5 
8. táblázat: Fehér-tó (Kardoskút) feltöltődési sebessége 
Mélység (cm) 
Sümegi 
















160 8 239+70 9214 0,2 160 8239 0,2 
220 10 498±90 12417 0,2 60 2259 0,3 
630 23 303±280 26300 0,2 410 12805 0,3 
160-630 470 4566 1,0 
9. táblázat: Az Érmeilék két morotvájának feltöltődési sebessége Pocsaj közelében 
Az üledék C'4 kora Feltöltő- Felhalmozódási 
Mélység Laborató- BP calBP dési vastag- időszak sebes-
(cm) riumi kád (1998) sebesség ság (cm) (év) ség 
(mm/év) (mm/év) 
320 Deb4406 11338±113 13258 0,3 320 11338 0,3 
330 Deb4413 11680±170 13983 0,3 330 11680 0,3 
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A Hernád ártéri lapályáról származó egykori meanderek igen sekélyek, és 
meglehetősen fiatalok. Feltöltődésük gyors (10. táblázat), amelyhez a geológiai 
adottságok is nagyban hozzájárulnak partcsuszamlások formájában. 






















H8-270 Deb1858 6 1 2 0 ± 6 0 6819 0,4 270 6120 0,4 
H8—330 Deb1857 6 400±60 7216 0,5 60 280 2,2 
Hl-170 Deb1848 1 650±60 1848 1,0 170 1650 1,0 
Hl 7-200 Deb1849 1 890±60 1892 1,1 30 240 1,3 
H10—210 Deb1862 240±50 240 9,0 210 240 9,0 
Hl 0-230 Deb1903 270+50 270 9,0 20 30 7,0 
Összegzés 
A feltöltődés illetve a felhalmozódás üteme nem tekinthető egyenletesnek, jól 
mutatják azok az üledékek, amelyben több meghatározott korú szint is van. A 
feltöltődés a tóra jellemző folyamat. A felhalmozódás üteme viszont változó le-
het, az árvízi lapályon lejátszódó történések paleoökológiai jelenségeinek nyomát 
őrzi. Megállapítható, hogy minél fiatalabb volt az üledék, annál gyorsabb a feltöl-
tődés volt mérhető. A Hernád-völgyben pl. a legfiatalabb (240-270 éves) üledé-
kekben 7,0-9,0 mm/évnek adódott a feltöltődés mértéke, míg az 5-7000 éves üle-
dékek feltöltődési sebessége átlagosan csak 0,5-0,7 mm/év volt a C14 adatok sze-
rint. Nem érdektelen megemlíteni, hogy a 9000 évnél idősebb elhagyott folyómed-
rekben a feltöltődési sebessége csupán átlagosan 0,2-0,4 mm/év (11. táblázat). 
11. táblázat Az üledék-felhalmozódás átlagsebessége a felső-pleniglaciális és a 
holocén ideje alatt az ártéri lapályok morotváiban 
Az üledék kora Feltöltődési sebesség 
(C'4BP.) (mm/év) 
> 9 000 0 ,2-0 ,4 
5000-8 000 0,5 -0 ,7 
1000-4 000 0 ,9-1 ,3 
<1 000 > 2 
A hazai eredményeket összehasonlítva a lengyelországi Warta és Visztula ha-
sonló korú ártéri lapályán mért feltöltődési adatokkal, teljesen egybevágó ered-
ól 
ményeket találunk (2. táblázat), mint ahogyan a Skót-magasföldön Sutherland 
(1979) is a jégvájta tavak feltöltődését vizsgálva hasonló értékeket állapított meg 
(7. táblázat). Ezek a maradványok a későglaciális időszakában töltődtek, hideg 
száraz és nedves enyhébb éghajlatú fázisok váltakozása alatt. A Bajkál-tó és a 
Magas-Tátra tavainak feltöltődési sebessége is hasonló értékű. 
A felhalmozódás sebessége függ a tavakba jutó törmelék minőségétől és az 
éghajlattól. A medret feltöltő anyag szemnagysága, minősége meghatározó. Azok-
ban az üledékekben, ahol tőzegesedés volt, vagy egyéb szerves anyag halmozó-
dott fel, sokkal nagyobb volt a felhalmozódási ütem, mint ahol csak az agyag, 
iszap dominált. Egy közeli homokbucka, vagy a szárazabb, illetve nedvesebb ég-
hajlati periódus az áradmányok mennyiségét és minőségét nagyban befolyásolja. 
Beszédes a feltárt Tisza-partfalban mért felhalmozódási ütem értéke (3. táblázat). 
Száraz hideg periódus alatt igen kevés volt a folyóvízi hordalékszállítás. Ekkor a 
felhalmozódási ráta csak 0,06 mm/év. Míg a Stillfried B (Ausztria), interstadiális 
(30-33 ezer év) melegebb, csapadékosabb periódusa alatt az áradmány hordalék-
ban gazdagabbá vált, több uszadék anyag jutott az üledékgyüjtőkbe. Hasonlóan 
jellemző volt a posztglaciális időszak atlanti (8000-6000 év), illetve a szub-
boreális és szubatlanti (6000-4000 év) fázisaira is. 
A palinológiai vizsgálatok magyarázatot adhatnak e jelenségre. A vegetáció 
összetétele, valamint az egykori éghajlat kimutathatóan befolyással van a tavak 
feltöltődésére, mint ahogyan az emberi hatás is érvényesül a tározók üledékének 
felhalmozódási sebességében. 
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A tiszai hullámtér feltöltődésének vizsgálata 
DDM segítségével 
Gábris Gyula - Telbisz Tamás - Nagy Balázs 
A hullámtér feltöltődésre vonatkozó kutatások 
A szabályozások után többen végeztek kutatásokat a Tisza medrének horizontális 
és vertikális irányú változásainak meghatározása céljából (1. Nagy et al 2001). 
Jelen tanulmányban azonban csupán a hullámtérre vonatkozó folyamatokra kon-
centrálva megállapítható, hogy annak átalakulásáról sokkal hiányosabbak az 
ismereteink. A számításokat nélkülöző kezdeti vélemény szerint a hullámtér 
feltöltődhet (Cholnoky 1934), de ennek árvízszint emelő hatása - a nyilvántartási 
szelvények összehasonlítása alapján - elhanyagolható (Károlyi 1960). A feltöltő-
dés mértékéről viszonylag kevés konkrét mérésen alapuló adatunk van, jóllehet az 
utóbbi néhány évben az ezirányú kutatások igen intenzívekké váltak. 
Elsőként az 1970-es szamosi árvíz után végzett kutatások eredményeit említ-
hetjük (Borsy 1972), melynek főbb megállapításai a következők: 
- a legvastagabb üledék (20-80 cm) a folyó közvetlen közelében rakódott le, 
- a medertől távolodva az üledék vastagsága rohamosan csökkent, a gátak 
mellett csak milliméteres, vagy még vékonyabb réteg rakódott le, 
- az üledék szemcsemérete a meder szomszédságában a legdurvább (homok-
frakció) és attól távolodva gyorsan agyaggá finomodott, 
- a hullámtéren levő akadályok mögött - ahol szintén hirtelen sebességcsök-
kenés léphet fel - további felhalmozódások jöttek létre. 
A fenti következtetésekre Borsy egyetlen áradást követő helyszíni mérések és 
laboratóriumi vizsgálatok tapasztalati alapján jutott, és megállapította, hogy a 
Szatmári-síkságon a holocén folyamán ilyen módon alakulhattak ki a környezetük 
fölé több méterrel magasodó folyóhátak. 
A következő vizsgálatokat csaknem 30 évvel később a Mindszent környéki 
Tisza szakaszon folytatták a Szegedi Tudományegyetem kutatói, akik két alka-
lommal végeztek méréseket három árvíz - az 1998 őszén, majd 1999 tavaszán 
levonult (Kiss és Fejes 2000), ill. a 2000. áprilisi (Fiala 2000) - után a hullámtéri 
lerakódások meghatározása céljából. Összesített eredményeik (Kiss et al. 2002) 
sok vonatkozásban egybevágnak Borsy megállapításaival: 
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- a folyótól mért távolság növekedésével a lerakódás mértéke csökken, a 
folyó melletti sávban a felhalmozódás vastagsága nagyságrendekkel meg-
haladja a legtávolabbi pontokon mértet; 
- az árvíz során először homokos üledék, majd vékonyabb iszapos-agyagos 
réteg rakódott le; 
- az egyetlen árvíz során lerakódott üledék maximális vastagsága meghaladta 
az 50 cm-t; 
- az első két árvíz során átlagosan mintegy 10 mm vastag üledék rakódott le; 
- az ányási kanyarulat szelvényében 2000-ben a hullámtéri átlag 20,5 mm volt; 
- a 2000. évi tavaszi nagyárvíz feltöltése miatt az átfolyási szelvény területe 
0,19 %-kal csökkent. 
További szakirodalmi adatok a Körösre és a Tisza alsó szakaszára, a szabályo-
zások óta eltelt időszakra vonatkoznak. Egy Békésszentandrás melletti pontszerű 
adat szerint az ármentesítést követő időszak egészére 120-160 cm-es feliszapoló-
dás adódott (Schweitzer 2001, Babák 2006). A Tisza középső szakaszán közvetett 
módon is bizonyították a hullámtéri üledékképződést. Szolnoknál ugyanis a 
Q=f(H) hurokgörbék áradó és apadó ágai között 1895 és 2000 között észlelt egyre 
nagyobb különbséget „döntően a hullámtér vízvezetö képességének jelentős csök-
kenésével" (Nagy et al. 2001), vagyis a feltöltődéssel magyarázták. Ugyanitt a 
balparti hullámtéren belül egy „övzátony" (tulajdonképpen parti hát) átvágásának 
szelvényéből a nagy árvizenkénti lerakódásból származó magasság-növekedést 
10-45 cm-re becsülték. A vezsenyi szelvényben pedig 40-75 cm-nek adódott a 
hullámtéri felhalmozódás maximális értéke (Balogh et al. 2005). A Mártélyi-
öblözetben végzett kutatások szintén pontszerűek voltak (Kiss et al. 2004), 
amelyekből a mintahelyek évi feltöltődési rátáját sikerült meghatározni (0,79 ill. 
0,29 cm/év). Érdekességnek számít egy mesterségesen levágott túlfejlett meander 
feltöltődésének tanulmányozása (Oroszi és Kiss 2004), melynek során az eddig 
alkalmazott sokrétű kutatásmódszerek közé a pollenanalízis felhasználása is 
felsorakozott. A feltöltődés mennyiségének mérése mellett érdekes kísérletnek 
számít a lerakódott anyagok minőségének vizsgálata. A lerakódások szemcsemé-
ret szerinti elkülönülése és a kiülepedő (nehéz)fémek koncentrációjának területi 
változása esetében a hazai kutatások (Kiss és Sipos 2002, Szalai et al. 2005) 
eredményei ellentmondásosak. 
Megállapítható, hogy gyakorlatilag valamennyi vizsgálat egy ponton azonos 
következtetésre jutott: a hullámtéri feltöltődés mértéke - a folyóvízi morfológia 
szabályainak megfelelően - alapvetően a térszín morfológiájától függ, és a szélső 
értékek a mm töredékétől 40-80 cm-ig változhatnak. A mérések általában egyet-
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len árvíz lerakódásaira vonatkoztak, vagy ha többre, akkor az időkeret bizonytalan 
volt, vagy/és csupán a hullámtér egy pontjára szorítkoztak. 
A feltöltődés mértékének meghatározása DTM segítségével 
Kutatásunk során a feltöltődés mértékét hosszabb Tisza szakaszon, a hullámtér 
teljességében kívántuk vizsgálni és a szabályozások óta eltelt időszak egészére 
vonatkoztatva adatszerűen meghatározni. A fenti cél elérése érdekében kezdett 
kutatásaink színteréül a Tisza legelső átvágásának (1846) helyét, a Tiszadob-
Tiszaszederkény közötti szakaszt választottuk ki. Ennek a szakasznak vizsgálata-
ink szempontjából az a módszertani előnye, hogy a Tisza itt teljesen űj mederben 
folyik, a gátak közötti hullámtér a valamikori ártérnek olyan része, amely az élő 
folyótól igen nagy (több kilométeres) távolságban volt, így az előző vizsgálatok 
szerint a korábbi feltöltés itt minimális lehetett. A vizsgált szakasz geomorfológiai 
térképezéséből hasonló következtetést vontunk le: a mentett területek felszíni 
formáit (holtmedreket, övzátonyokat, stb.) a védmüvek megszakítják, de a másik 
oldalon tovább követhetők. Ebből adódóan a gátak között felmagasodó mai 
felszín teljes egészében a szabályozás utáni üledékképződés eredménye, és a 
gátakon kívüli átlagmagassághoz viszonyított eltérés az űj, ásott mederből kilépő 
folyó üledék-felhalmozásának következménye. 
Első lépésként elkészítettük a terület digitális domborzatmodelljét (7. ábra) az 
1:10 000-es méretarányú topográfiai térképek szintvonalai alapján (az eredetileg 
differenciált fototopográfiai eljárással 1968-71 között készült térképeket 1983-
ban felújították és EOTR-be átdolgozták). Módszerünkkel a szabályozás és a 
térkép készítése között eltelt mintegy 120 évre adódó feltöltődés mértékét 
kívántuk a teljes vizsgált szakaszra kiszámítani. 
7. ábra: A vizsgált terület domborzati modellje 
(a keresztszelvények hossza 2,5 km) 
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Alapvetően kétféle módon határoztuk meg a gátak közötti felhalmozódást: 
egyrészt a folyóra merőlegesen kiválasztott szelvényekbői számítható értékek 
segítségével, másrészt e szelvények által lehatárolt területdarabokra vonatkozó 
mutatókkal. Mind a szelvényeket, mind pedig aterületsávokat 4 részre osztottuk fel: 
1. jobb gáton túl; 
2. jobb g á t - j o b b part között; 
3. bal part - bal gát között; 
4. bal gáton túl. 
(Ebből a felosztásból kiderül, hogy a folyómeder változásait jelen vizsgálatból 
kihagytuk.) 
A szelvényeket nagyjából kilométerenként vettük fel (2. ábra). Az 1. szelvény 
helyét a Tiszadobtól délre húzódó magasabb homokos térszín alatt úgy határoztuk 
meg, hogy mindkét oldalon a régi ártér legyen a gátakon kívül is, a legutolsó 
szelvény helyét pedig az átvágás vége, a jelenlegi Sajó-torkolat szabta meg. így a 
szelvények - a Vízrajzi Atlasz Sorozat térképéről leolvasva - rendre az alábbi 
folyamkilométereknél metszik a Tiszát: 496,6; 495,6; 494,6; 493,6; 492,6. 
|ar K 
/ \ 9* 
i l 




\ _ \ 
L 
- t 
2. ábra: Keresztszelvények 
A szelvények alapján kiszámoltuk a gátak mentett oldalára eső felszín átlag-
magasságát. Ezeket az értékeket tekintettük a szabályozás előtti átlagmagasságnak 
{Kiap) a gátak között is, és ehhez képest adtuk meg a feltöltés mértékét. A szelvé-
nyek esetében a gátak és folyópartok közötti területre kiszámítottuk a jelenlegi 
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tényleges magasság (hjeten) és ezen alapszint által meghatározott keresztmetszetet 
(AA), melyet az alábbi képlettel fejezhetünk ki: 
part 
(1) AA= \(h]clen-halap)dx 
x=gát 
Kiszámítottuk, hogy a felhalmozódásból származó keresztmetszet-csökkenés az 
átfolyási szelvényt mennyivel csökkenti. A parti hátak magasságát meghaladó vízál-
lás esetén a feltöltődés által okozott vízállás-növekedést (AL) egyszerűen megkaphat-
juk, ha a keresztmetszet-csökkenést elosztjuk a gátak közti távolsággal (djohhgííí haigál)'-
AA 
(2) AL = — 
j o b b gát, b a l g á t 
A gátak közti hullámtéren helyenként előfordulnak az alapszint alatt húzódó 
térszínek is, amelyek befolyásolják az (1) képlet segítségével végzett feltöltődés 
kiszámítást. Ezek kisebb részben az eredeti ártér mélyedései, pl. régebbi vízfo-
lyások medermaradványai, nagyrészt azonban a parti hátak mögött az árvizek 
elvezetését szolgáló természetes és mesterséges csatornák, amelyek a lerakódások 
utólagos erózióját, a folyóba visszajutott üledék helyét jelzik. A kiszélesedő gátak 
között nagyon szép példáját láthatjuk a folyóhátat keresztülszelő fok képződésé-
nek is. Az ilyen képet mutató szelvényekben ezért az üledékképződés meghatáro-
zását oly módon is elvégeztük (I. táblázat), hogy csak azt a részt vettük figyelem-
be, ahol a jelenlegi felszín az alapszint fölé magasodik (hjeIm> haiap). 
(3) A re de t i = ((^gát ~ 1) — ^alap ) ' ^ j o b b gát, bal gát 
Ha feltételezzük, hogy a gátakat a mértékadó árvízszintnél 1 m-rel magasabbra 
építették, akkor a vízrajzi térképről leolvasott gátmagasság-értékek (hgúl) mínusz 
1 m alapján meghatározható az ehhez tartozó átfolyási szelvény jelenlegi, illetve 
az alapszintet felhasználva, eredeti keresztmetszete is (1. táblázat). 
































1. 9 5 , 8 9 9 2 , 3 3 3 2 4 9 , 6 4 4 2 2 , 0 0 0 , 4 6 12 ,99 5 1 7 , 5 4 0 , 5 7 15 ,93 
2. 9 5 , 9 7 9 2 , 3 4 3 3 1 1 , 4 4 3 6 8 , 5 4 0 , 4 0 11 ,13 4 4 6 , 2 3 0 , 4 9 13 ,48 
3. 9 6 , 1 0 9 2 , 2 4 4 4 8 8 , 6 4 4 9 8 , 3 1 0 , 4 3 11 ,10 6 9 7 , 5 0 0 , 6 0 15 ,54 
4. 9 6 , 2 5 9 2 , 2 8 3 1 7 1 , 6 0 1 7 2 , 6 8 0 , 2 2 5 , 4 4 3 0 3 , 6 9 0 , 3 8 9 , 5 8 
5. 9 6 , 1 4 9 2 , 0 4 3 1 6 3 , 8 8 - 0 , 3 6 0 , 0 0 -0 ,01 177 ,83 0 , 2 3 5 , 6 2 
Mértékegységek Sí-ben vannak megadva (m, m2), magasság Balti alapszint felett értendő. 
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A területi számítások lényegében hasonlóak voltak. Meghatároztuk a mentett 
oldalra eső területdarabok átlagmagasságát (halap). Ezután következett a gátak és 
folyópartok közötti részre a jelenlegi magasság (hjcien) és az alapszint (halap) 
különbségének kiszámítása területi integrállal. 
AV 
(4) A H , ( r f n s a , = ~ 
Egy másik számítási módszerrel, a gátakon túli (haiap) és a gátak közt (hhunúmlér) 
fekvő területdarabok átlagmagasságának különbségével is meghatároztuk az át-
lagos feltöltődést (AH„mgmsig). 
(5) magasság ~ ^hullámtér ~ ^alap 
A vizsgálat eredményei 
Legfontosabb eredmény a feltöltődés mértékének meghatározása: a területekre 
vonatkozó számítások szerint 15-59 crh/120 év (átlagosan 45 cm/120 év), a 
szelvényekre számítva viszont 23-60 cm (a gátak közötti árkokat nem tekintve) 
adódott. Ez a lerakódás az eredeti átfolyási szelvények 5-16%-os csökkenését 
okozta. A vizsgálat alá vont hullámtér 2,37 km2-es összterületén 1,07 millió m3 
üledék rakódott le a szabályozásoktól a térképkészítés időpontjáig. 
Az eredmények azt sejtetik (ha statisztikailag igazoltnak nem is tekinthetjük), 
hogy az ártér szélessége arányos a feltöltődéssel, vagyis ahol nagyobb teret kap a 
folyó, ott lelassul és hordalékát lerakja, míg a szűkebb szakaszokon, de különös-
képpen magánál a beszűkülésnél felgyorsul és kevesebb üledéket rak le. 
Az előző gondolatból kár volna ama a következtetésre jutni, hogy a szűkebb 
gáttávolság kedvezőbb a feltöltődés szempontjából, mert a hullámtér előbb-utóbb 
mégiscsak kiszélesedik és a folyó kénytelen lerakni a magával hozott hordalékot, 
így ezeken a helyeken a szelvény-keresztmetszet csökkenésére számíthatunk. 
Módszertani tanulság: a szelvények esetében a feltöltődés átlagszintjére vonat-
kozó számszerű eredményeket ebben a léptékben mintegy 10-20 cm-rel torzíthat-
ja egy esetleges negatív terepforma, gátak közötti árok. A szelvények illetve a 
területsávok gáton túli részének kijelölése most esetleges volt, amely akár hasonló 
nagyságrendű hibát okozhat. Részletes geomorfológia térképezéssel az eredeti 
felszín meghatározása pontosabbá tehető, a lehetséges hibaforrások mélyebb 
elemzése és mértékük meghatározása alapos, további tanulmányokkal kiküsz-
öbölhetők. Úgy gondoljuk azonban, hogy mindezek számottevően nem módosít-
hatták a fenti eredményeket. 
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Egy árvíz okozta ártérfeltöltődés: a Maros 2006. évi 
áradása által lerakott hullámtéri üledék vizsgálata1 
Oroszi Viktor György 
1. Bevezetés 
Az ártérfejlődés során a feltöltődés uralkodó folyamattá válhat, amennyiben a 
természetes folyómeder hosszabb időre oldalirányban rögzített marad. Árterek 
fokozott feltöltődését így a vízfolyások mesterséges stabilizációja is előidézheti 
(Brown 1983), mint ahogy azt például a Rajnán (Ten Brinke et al. 1998), a Waal 
folyón (Geerling et al. 2007) és a Tiszán (Károlyi 1960) is megfigyelték. 
A Maroson elvégzett szabályozás eredményeképpen a Makó alatti szakaszán 
rögzített medrü rész-szakaszok jellemzőek, de a folyó közös román - magyar 
határszakasza ettől eltérően a kisvízi szabályozás esetében csupán kis mértékben 
tekinthető szabályozottnak. A Marost fajlagos munkavégző képessége, hullámte-
rének anyaga, a szabályozások előtt jellemző és az 1950-es évek óta megfigyelt 
mederváltozásainak különbsége és átvágott kanyarulatainak intenzív feltöltődése 
alapján (Eperjessy 1927; Oroszi és Kiss 2004; Blanka et al 2006; Sipos 2006) a 
Nanson és Croke (1992) genetikus ártér-osztályozási rendszerében a közepes és 
kis energiájú (B-C) vízfolyások határára helyezhetjük. A szabályozásokat mege-
lőzően és jelenlegi állapotában is véleményünk szerint a Maros egyes szakaszain 
a B3b, B3c és a Cl alrendekbe tartozik. Jelenlegi állapotában leginkább az utóbbi 
típus (horizontálisan stabil, el nem ágazó, sima felszínű ártér, alacsony folyóhá-
takkal és ártéri lapályokkal) a meghatározó. Mindháromra, de legnagyobb mérték-
ben erre jellemző az áradások alkalmával bekövetkező ártéri felmagasodás fontos 
szerepe. Mindezek alapján látható, hogy a Rajnához, Waalhoz, a Tiszához és más 
nagymértékben szabályozott folyókhoz hasonlóan a Maros hullámterének fej-
lődésében, továbbá az árvízszintek magasságnövekedésében az átlagosnál nagyobb 
szerepe lehet az áradások alkalmával bekövetkező függőleges felmagasodásnak, 
amit a jelentős lebegtetett hordalékhozama (8,3 millió t/év) is előrevetít. 
A kutatások sokszor extrém árvízi eseményekhez köthetőek és csupán a hul-
lámtér kitüntetett pontjain, különböző ártéri formákon vizsgálják annak geomor-
fológiai következményeit (Kesel et al. 1974, Gomez et al. 1995, Walling et al. 
1 A kutatást az OTKA 62200 sz. pályázata támogatta. 
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1997, Wyzga 1999, Nagy et al. 2002). Mások keresztszelvények mentén haladva 
tárják fel az akkumuláció mértékét (McKee et al. 1967; Walling et al. 1997; 
Miller et al. 1999), az így nyert adatokból már több hatótényezővel kapcsolatban 
vonhatunk le következtetéseket. A hullámterek komplex felmagasodási folyama-
tának megértéséhez a legtöbb eredményt a térbeli mintázat meghatározása (Assel-
man és Middelkoop 1995; Jeffries et al. 2003; Steiger és Gumell 2003; Aldrin 
2004; Pierce és King 2007) szolgáltatja, egyben lehetőséget biztosít a hullámtér 
hosszabbtávú fejlődésének modellezésére is (Gábris et al. 2002). 
A fentiek alapján célszerűnek tartottuk tehát a Maros néhány jellegzetes hul-
lámtéri szakaszán az áradások alkalmával megfigyelhető feltöltődést ugyanazzal, 
a legegyszerűbb és legolcsóbb, bárki által elvégezhető módszerrel (Kesel et al. 
1974; Brown 1983; Walling et al. 1997; Wyzga 1999; Aldrin 2004), a legmoder-
nebb, háromdimenziós eredményeket produkálva, hosszabb időtávban vizsgálni, 
hogy az azt befolyásoló tényezők (Steiger et al. 2005) közül a folyó adott 
szakaszain kiválaszthassuk a leginkább jellemzőeket. Mindezek megvalósításá-
hoz, eddig a Maros 2005. és 2006. évi áradásai biztosítottak alkalmat számunkra 
(Oroszi et al. 2006a, Oroszi et al. 2006b). 
2. Módszerek és mintaterület 
A mintavételezés során az előző évi avarrétegre lerakódott friss üledék vastagsá-
gát a jellemzően csekély mértékű bioturbáció, valamint eltérő színe és szerkezete 
alapján határoztuk meg. Az üledékvastagság mérésére a medertől távolodva, 
Apátfalván 5, a Vetyeháton pedig 21 keresztszelvény mentén került sor milliméte-
res pontossággal, a folyóhoz közelebb eső szakaszokon sűrítve a mintavételi 
pontokat (összesen 53 ill. 455 db). A mintavételi pontok helyzetének meghatáro-
zása GPS segítségével történt. Szemcseösszetétel meghatározásához három 
keresztszelvény (Ap3; Vei , De6) mentén gyűjtöttük be a frissen lerakott üledéket, 
majd Köhn-féle iszapolással és száraz szitálással vizsgáltuk. A mintavételi pon-
tokban a vegetáció típusát is meghatároztuk, de az ezzel kapcsolatos eredménye-
ketjelen tanulmány terjedelmi korlátjai miatt nem tárgyaljuk. 
Az adatok feldolgozása során Surfer8 és Statgraphics 5.1 szoftvereket alkal-
maztunk. A felvételezett üledékvastagsági adatok, illetve a számított hiba értékek 
között az interpoláció a minimális görbület (Minimum Curvature) módszerével 
történt, melyre jellemző, hogy azokon a területeken, ahol nem rendelkezik mért 
adatokkal, az üledék vastagság Z értékét jelentősen meghaladó számokat képes 
extrapolálni. Az alkalmazás során generált gridháló csomópontjainak távolságát 5 
méterben határoztuk meg, mivel ez volt a két mintavételi pont közötti legkisebb 
távolság. Ez nem tér el jelentősen a szakirodalomban található hasonló vizsgála-
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toktól. Több kutatás során tízméteres gridhálót alkalmaztak hasonló kiterjedésű 
területeken, hasonló mintavételi sűrűség mellett, kriggeiést alkalmazva (Asselman 
és Middelkoop 1995, Middelkoop és Asselman 1998, Aldrin 2004). A mintaterü-
leteken található egykori kanyarulatokat és kubikgödröket, azok üledékvastagsági 
értékeivel utólagosan, az interpoláció során használható vetőkkel (faults) elvá-
lasztva illesztettük be a generált felületbe. így azok Z (üledék vastagság) értékei a 
szomszédos területekre nem terjednek át. Az elkészült üledékvastagság-térkép 
nem minden esetben illeszkedik kellő pontossággal a mért adatokhoz, ezért az 
előállított felület hibáját is kiszámítottuk és abból megegyező interpolációs mód-
szerrel, a hiba elterjedését mutató felület készült. Az üledékvastagság változását 
ábrázoló felszínt a továbbiakban a hiba csökkentő iteráció eljárásával tovább 
pontosítottuk (Geiger 2002). Fontos azonban megemlíteni, hogy az elöntések tér-
beli kiterjedése és a növényzet hatása nincsen, míg a domborzat módosító hatása 
csupán egy-egy forma esetében van az előállított felületekbe beépítve. Az ezekből 
a változókból eredő eltérések azonban jelentősebbek lehetnek a megfelelő mér-
tékben lecsökkentett matematikai hibánál. 
A kutatás során a Maros hullámterének két öblözete került kiválasztásra 
( i . ábra). Első a Maros 32,4-33,6 fkm közé eső jobb parti öblözete Apátfalva 
község határában. Területe 0,31 km2, legnagyobb szélessége 400 méter. A hul-
lámtér magassági viszonyai alapján három részre tagolható. Nagyobb kiterjedésű, 
összefüggő, magasabb területét a 85 méteres szintvonal és a töltés által közbezárt 
rész képviseli, alacsonyabb része az aktív mederhez közelebb eső sávban helyez-
kedik el. Ennek az egykori zátonynak a felszínét több, nagy kiterjedésű anyaggö-
dör teszi változatossá. A meredek peremű gödrök mintegy 1,5-2 méterrel ala-
csonyabbak környezetüknél. A hullámtér harmadik része a part közvetlen köze-
lében található magasabb folyóhát, illetve egykori szigetmagok 85,5 méterig ma-
gasodó „gerince". A Maros ezen a szakaszon tágulatot képez, több ágra szakad és 
szigeteket, zátonyokat alkot, melyek állandó mozgásban vannak. A második vizs-
gálati terület a folyó 7,0-9,5 fkm közé eső 4,5 km2-es vetyeháti szakasza, ahol a 
hullámtér jobb és bal oldalának szélessége jelentősen különbözik (690-2030 és 
50-700 m). A terület tengerszint feletti magassága 78 és 82 méter közötti, csupán 
néhány helyen éri el a 82,5-83 méteres magasságot. Legmélyebb pontjait az 
1858-ban levágott meander mára erősen feliszapolódott részletei, valamint a töltés 
lábánál található, hasonló állapotú kubikgödrök képezik. Legmagasabb pontjait, 
az aktív medret kísérő folyóhát, az egykori kanyarulat belső íve mentén elhelyez-
kedő, úgynevezett Kubikgát és egy kunhalom képezi. A DK-en húzódó vetyeháti 
nyári gátat eldózerolták, s ma a terepből alig kiemelkedő földútként funkcionál. A 
Maros futása ezen a szakaszon két részre osztható: folyásirányban feljebb kanya-
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rulatot képez, míg lentebb a 8,6-7 fkm közötti szakaszon két álkanyar után egye-
nessé válik. 
A folyó a 32,2 fkm-nél elhelyezkedő Apátfalvi vízmérce 325 cm-es értékénél 
(84,4 m tszf.) lép ki a hullámtérre és a vízmérce 435 cm-ét meghaladó vízállás 
esetén kerül víz alá az öblözet teljes területe. Vetyeháton az árvízi elöntések 
hosszát a Deszk-Fehértói gátőrháznál (7,9 fkm) található vízmérce gátőr naplóban 
található vízállás adatai alapján határoztuk meg. A Marosnak ezen az alsóbb sza-
kaszán ugyanis igen jelentős lehet a Tisza vízállást befolyásoló hatása. A 2006-os 
árvíz Apátfalvánál hosszabb, míg a Vetyeháton rövidebb ideig tartott. Előbbinél 
egy rövid, két napos részleges elöntést követően, néhány nap szünet után, egy 
hónapra ismételten kilépett medréből a víz, mintegy tíz napig teljes mértékben 
elárasztva azt. A vetyeháti mintaterületre nagyjából másfél hónapon keresztül 
jutott ki a víz, a gyors áradó és apadó ágaknak köszönhetően 33 napig öntötte el 
teljes felszínét. A makói vízmérce adatai szerint az áradás maximális vízhozama 
991 m3/s volt, lebegtetett hordalék szállítás adataival nem rendelkezünk. 
3. Eredmények 
Apátfalvánál a szelvények mentén mért maximális üledékvastagság 11 cm-nek 
adódott (az Ap3-as szelvénynek a folyóhoz legközelebbi pontjában). Az Ap4-es 
szelvényben valamivel vékonyabb (7,5 cm) volt a part mentén lerakódott üledék 
vastagsága, míg a másik három szelvényben ennek nagyjából a fele (3,5-4 cm). 
Mind az ötben az üledék-vastagság exponenciális jellegű csökkenése volt jellem-
1. ábra: Az apátfalvi és vetyeháti mintateriiletek elhelyezkedése 
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ző a korábban megfigyeltekhez (Oroszi et al. 2006b) és más szakirodalmi adatok-
hoz hasonlóan. A felszín változatosságából eredően az Ap2 és Ap5 szelvényekben 
illeszkedtek kisebb pontossággal a regressziós görbék a mért adatainkra (2. ábra). 
Az öblözet domborzatának megfelelően - az előző év kisebb árvíz alkalmával 
tapasztaltakhoz hasonlóan - az akkumuláció 80 -190 méteres sávban volt meg-
figyelhető. Tehát 30 cm-rel magasabb maximális vízállás hatására a Maros által 
szállított hordalék csupán 5 - 1 0 méterrel távolabbra jutott. A méréshatárnál na-
gyobb akkumulációt az AP3-as szelvényben, egy métert meghaladó vízborítás 
esetén figyeltünk meg. A mederhez közeli három kubikgödörben 9 - 1 1 , 5 cm-es 
felhalmozódás volt jel lemző. A középső esetében a folyóparton lerakódott horda-
lékkal megegyező vastagságú, míg a másik kettőben annak több mint duplája. A 
vizsgált szakasz mentén elhelyezkedő szigetekhez képest folyásirányban feljebb 
(az Ap3-as szelvénytől) nagyobb volt a part mentén és a kubikgödrökben is a 
lerakott hordalék vastagsága. 
Ap1 y = 4,3233e"0 0269x R2 = 0,85 
Ap2 y = 7,9223e 0,0233x R2 = 0,66 
Ap3 y = 11,478e"0018x R2 = 0,94 
Ap4 y = 4,3292e'0,017lx R2 = 0,94 
Ap5 y = 8,4689e R2 = 0,62 
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2. ábra: Az üledékvastagság változása az apátfalvi szelvények mentén 
A felszín alapján a vizsgált 31 hektáros öblözet területének 63%-án rakódott le 
a Maros által szállított üledék (3. ábra). Az átlagos üledék-felhalmozódás a 
vizsgált területen 2,2 cm volt. Területének csupán 6,26%-t borította be 10 cm-nél 
vastagabb üledékréteg, ennek is nagy részét a kubikgödrökben figyelhetjük meg. 
A z üledékréteg vastagságának változása szabályos, nagyjából követi a part 
vonalát. Az öblözet kiszélesedő középső részén a legnagyobb kiterjedésű és a 
legjelentősebb vastagságú a felhalmozódott anyag. A generált felszínhez tartozó 
hiba a szelvények parttól távolabbi végpontjai között haladta meg a mérési hiba 
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nagyságát, ami a módszereknél említett extrém értékek generálásából ered. 
Ezeken a területeken azonban akkumuláció valójában nem volt tapasztalható. A 
felszín hibájának értékei 0,2 és -0,8 cm között változnak (átlaga -0,073 cm). Ahol 
adataink alapján felhalmozódást becsült a program, ott a hiba értéke ±0,2 cm belül 
változott. A hiba szélsőértékeit az Ap5-ös szelvény közelében elhelyezkedő ku-
bikgödör területén és annak környezetében tapasztaltunk. Az előállított felszín 
pontossága tehát megfelelő. 
5. ábra: Az üledékvastagság mintázata Apátfalvánál(Ap) és 
Vetyeháton (Ve) 2006-ban 
Az Ap3-as szelvény mintáinak homoktartalma a meder közelében jóval maga-
sabb volt (77%), mint a vetyeháti szelvények esetében. A homok részaránya a 
parttól tíz méterre nagyjából a felére, majd 180 méterig 10%-ra csökkent. A szel-
vény melletti kubikgödör üledékének homok-iszapagyag tartalma 39^12, 1 -18 ,9% 
volt. Utóbbiak aránya nagyobb, mint a szelvény azonos távolságban elhelyezkedő 
mintavételi pontjában. Ez alátámasztja azt a sejtésünket, hogy a kubikgödör fo-
kozott akkumulációja a finomabb frakciók áradást követő kiülepedésének is kö-
szönhető. 
A Vetyeháton vizsgált szelvényekre kettősség jellemző. A mederhez közeli 
részleteikben (250-350 méter széles sávban) majdnem minden esetben ki lehetett 
mutatni a frissen lerakott üledékréteg vastagságának exponenciális jellegű csök-
kenését a medertől való távolság növekedésével. Az aktív medret övező 50 mé-
teres sávban az üledékvastagság drasztikusan lecsökken, majd döntően 120-200 
méteres távolságban eléri az egy centiméteres értéket (3. ábra). A legvastagabb 
üledékréteg a Maros kanyarulatainak belső ívén, a kanyarulat csúcspontjától 
folyásirányban lentebb, a De6 ill. Ve9-os szelvény kezdőpontjaiban rakódott le 
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(22 és 26,1 cm). Jelentősebb üledék-felhalmozódás a Maros egyenes szakasza 
mentén csupán szűkebb sávra korlátozódott. Továbbá az üledékvastagság válto-
zásnak folyásirányban lefelé csökkenő komponense is megfigyelhető volt a 
nagyobb szélességű jobb parti részen. A mederhez közeli területekkel ellentétben 
a hullámtér mögöttes területein a lerakódott üledék vastagságának változása jóval 
kisebb mértékű, itt főként a morfológia, de vélhetően a növényzet befolyásoló 
szerepe is megnőtt. A legjelentősebb üledék akkumuláció az aktív medertől tá-
volabb eső területeken a szabályozások során átvágott, mára erőteljesen feliszapo-
lódott meanderekhez volt köthető. A Vel4 és Vei5 szelvények végpontjaiban, az 
egykori kanyarulat partján 3-3,4 cm-es vastagságban lerakott friss üledéket 
mértünk. Partjától 10-20 méterre távolodva a felhalmozott anyag vastagsága az 
aktív mederre jellemző folyamatokhoz hasonlóan néhány milliméteresre csök-
kent. Tehát ezek a formák még napjainkban is kiemelt hordalékszállító, illetve ak-
kumuláló szereppel bírnak. Tapasztalataink szerint a hullámtéren létesített csator-
nák is hasonlóan funkcionálnak. 
A vizsgált hullámtéri szakaszon 1,86 cm vastagságú üledék rakódott le átlago-
san, annak szórása 2,38 cm-nek bizonyult. Az 1 cm-nél vékonyabb rétegek kiter-
jedése 52,4% volt, míg 10 cm-nél vastagabb hordalék a mintaterület 2,2%-át fedte 
be az aktív meder mentén. A becsült felület pontosságára jellemző, hogy átlagos 
értéke jóval a milliméteres hibahatár alá csökkent, nagyobb értéket csupán a Ve5-
ös szelvény Maroshoz közelebb eső részén képzett. 
A Maros partján a De6 szelvényből vett jelentős vastagságú (22 cm) üledékré-
tegből vett minta felfelé határozottan finomodott, homoktartalma 42%-ról fokoza-
tosan 20%-ra csökkent. A Marostól távolodva a minták homoktartalma 250 méte-
res távolságban 35%-róI 8%-ra változott. A frissen lerakódott üledék magas iszap-
tartalmú volt (45-60%), agyagtartalma fokozatosan 17-ről 44%-ra növekedett. Az 
egykori meander partján, az aktív medertől jelentős távolságban vett minták 
magas homoktartalma (19-23%), véleményünk szerint az egykori meder áradások 
alkalmával megfigyelhető reaktiválódásával magyarázható. 
4, Összegzés 
A 2006. évi áradás alkalmával a hullámtéren lerakott üledék vastagsága egy kes-
keny (20-50 m-es) part menti sávban volt maximális (Vetyeháton 26 cm, Apát-
falvánál 11 cm). Az apró- és finomhomokos üledék legnagyobb része is ebben a 
zónában rakódott le. Az aktív meder mentén az üledék felhalmozódást elsősorban 
a medermorfológia befolyásolta: egyenes szakaszok mentén keskenyebb sávban 
rakódik le a hordalék jelentős hányada, míg a kanyarulatok belső ívén, azok 
csúcspontjától folyásirányban lentebb szélesebb sávban és nagyobb vastagságban 
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jellemző a kiülepedés. Medertágulatok esetében - hasonlóan Sipos (2006) által a 
mederben tapasztaltakhoz - a medertágulatok felső szelvényeiben volt a leg-
nagyobb a feltöltődés. Folyásirányban az árvízi akkumuláció általában mérsék-
lődik, mivel a szigetek megoszthatják az áradás energiájának térbeli mintázatát, 
ezáltal csökkentve a hullámtéri akkumulációt. Az üledék vastagsága a medertől 
távolodva exponenciálisan csökkenő tendenciát mutat, amit morfológiai és 
vegetációs tényezők módosítottak. A hullámtér belsőbb részein, ahol főként már e 
tényezők hatása érvényesült, csekélyebb mértékű akkumulációt mértünk. A mé-
lyebb hullámtéri területek (egykori mederrészletek, kubikgödrök, csatornák) 
azonban még az aktív medertől nagy távolságban is jelentős akkumulációt mu-
tattak. A felhalmozott anyag mintázatát a természetes felszínformák mellett a hul-
lámtér mesterséges létesítményei is módosították. 
A vizsgálatunk során alkalmazott módszer egyszerű, olcsó és nemzetközi 
szinten is előszeretettel alkalmazzák. Az adatok három dimenzióban történt fel-
dolgozása jóval több lehetőséget biztosít a hullámtéren lezajló folyamatok elem-
zéséhez, mint a szimpla, csupán egy-egy kitüntetett pontra, képződményre össz-
pontosító vizsgálatok. 
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3. Aktív lejtőformálódás 
3.1. Areális és lineáris erózió 





Magyarországon az aktív lejtőformálódás legfontosabb folyamata a talajerózió. 
Mivel magashegység nincs az országban, a középhegységek pedig csaknem teljes 
egészében erdővel borítottak, a dombsági területek az aktív lejtőformálódás leg-
fontosabb színterei. Az egykor ugyancsak nagyrészt erdő borította dombságokon 
a népesség növekedésével párhuzamosan fokozatosan irtani kezdték az erdőt, 
hogy mezőgazdasági területet nyerjenek. így ma a talajerózió mértéke és veszélye 
a dombságokon a legnagyobb. A tájdegradációs folyamatok (Várallyay 2006) tekin-
tetében is a talajerózió érinti a legnagyobb területet és okozza a legnagyobb kárt. 
A földhasznosítás időbeli változásának igen fontos szerepe van a talajeróziós 
folyamatok alakulásában. Miután a földhasznosítás változásának a nemzetközi és 
a magyar szakirodalom egyaránt kiemelt szerepet szán, erre röviden - bevezetés-
ként - fontosnak tartom kitérni. A történelmi időkben - a lakosság számának nö-
vekedésével párhuzamosan - egyrészt, amint már említettük, fokozatosan irtották 
az erdőket, hogy mezőgazdasági területet nyerjenek, másrészt a mezőgazdálkodás 
fokozatosan felhúzódott a dombsági lejtőkre Mindkét jelenség növelte a talajeró-
zió veszélyét és kockázatát. Mint ismeretes, Magyarország 1920-ban területének 
durván kétharmadát elveszítette. Ez a tény önmagában is a földhasználat szerke-
zetének átalakulását indukálta. A jelenlegi ország területtel számolva 1895-ben 
7,439 millió hektáron folyt mezőgazdálkodás, 2001-ben pedig csupán 5,865 mil-
lió hektáron, a nem művelt terület viszont 528 millió hektárról 1606 millió hek-
tárra nőtt. Bár a gazdálkodásba vont terület csökkenése elvileg az erózió koc-
kázatát is csökkentette, ugyanakkor a nem művelt terület növekedése - különböző 
módon - a kockázat növekedéséhez vezetett. Az erdőterület változásának nö-
vekvő - tehát a mi szempontunkból is pozitív tendenciája (ma már csaknem 20%) 
- pedig kedvező a talajerózió szempontjából. Amint látjuk, a történeti idők során 
változatos és az erózió szemszögéből különbözően minősíthető trendek követhe-
tők nyomon. A nemzetközi irodalomban számos publikáció foglalkozik a föld-
hasznosítás változásainak az erózióra gyakorolt hatásával. E tárgyban a magyar 
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irodalomban is megjelentek publikációk (a földhasznosítás változásáról lásd pl. 
Berényi 1974, 1985, Kertész et al. 1995, Komarek 2007, a földhasznosítás és az 
erózió kapcsolatáról Tóth 2003), de nem kellő súllyal, különösen igaz ez a 
megállapítás a müvelésből kivont területekre. 
A talajeróziós kutatások kezdete 
A talajeróziós folyamatok behatóbb vizsgálata a múlt század ötvenes éveiben 
Mattyasovszky (1953, 1956) munkásságával kezdődött, aki az eróziót befolyásoló 
tényezőket elemezte, lényegében a későbbi Altalános Talajveszteség Becslési 
Egyenlet (USLE) tényezőihez, akkori verziójához kapcsolódóan (Wischmeier és 
Smith 1978-ban publikálták a „végleges" változatot). Fontos lépés volt az ország 
talajeróziós térképének elkészítése (Stefanovits és Duck 1964). A térkép csak a 
mezőgazdasági földhasználatú területeket érintette, így az erdők, ipari és városi 
térségek, utak stb. nincsenek az 1:75 000-es méretarányú térképen feldolgozva. 
Mint ismeretes, a térkép jelkulcsában szereplő erodáltsági fokozatok aszerint 
lettek megállapítva, hogy az ép, 100%-osnak tekinthető talaj szelvényből mennyi 
hiányzik. A térkép adatait ma is lépten-nyomon idézzük (például az ország 
területének 25 %-át érintik a talajeróziós folyamatok). 
Erődi et al. (1965) több, mint 40 éve megjelent könyvében szereplő talaj vesz-
teség becslési adat szerint az erózió évi átlagos mértéke 50 millió m3. 
Hazai műhelyek 
Bátran megállapíthatjuk, hogy az erózióval foglalkozó tudományos műhelyek 
között többségben vannak a geográfiát művelő intézmények, ugyanakkor a talaj-
tani és vízgazdálkodással, hidrológiával foglalkozó intézmények ilyen tárgyú te-
vékenysége is jelentős. Sajnos, néhány esetben nincs, vagy alig van idézhető tu-
dományos közlemény. 
A földrajzi intézetek közül a Debreceni Egyetem, a Szegedi Egyetem, az MTA 
FKI és a Nyíregyházi Főiskola emelendő ki, a mezőgazdasági intézetek közül a 
Pannon Egyetem Georgikon Mezőgazdaságtudományi Kara, a Szent István 
Egyetem Természetvédelmi és Tájökológiai Tanszéke, az Erdészeti Tudományos 
Intézet Mátrafüredi Kísérleti Állomása (Kisnánai Eróziómérő Állomás) és a TAKI 
tevékenységét kell elsősorban megemlíteni. A múlt század derekán a BME Víz-
gazdálkodási Tanszékén Salamin Pál laboratóriumi kísérletei nemzetközi elis-
mertségre tettek szert. A VITUKI régebben is és most is foglalkozik erózió, de főként 
talaj szennyeződés vizsgálatával, főként vízgyűjtő léptékben (pl. Jolánkai 1992). 
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Az eróziós folyamatok és formák vizsgálata 
Az alábbiakban az irodalom alapján röviden értékelem az eróziós formákkal és 
folyamatokkal kapcsolatos hazai tudományos tevékenységet. Az idézetek tekinte-
tében terjedelmi okokból nem törekedhettem teljességre. 
Vízerózió. A hazai eróziós vizsgálatok döntő többsége a vízerózió kérdéseivel 
foglalkozik. Többségben vannak az erózió helyszíni vizsgálatával foglalkozó ta-
nulmányok a modellezési vizsgálatokkal szemben. 
A helyszíni talajeróziós vizsgálatok, becslések általában egy-egy mérő parcel-
lát, dombsági lejtöt, kis vízgyűjtőt érintenek (lásd például Csepinszky és Jakab 
1999; Dezsény 1982, 1984; Kertész 1984, 1987, 1993; Kertész és Góczán 1988; 
Kertész és Richter 1990, 1997; Kertész et al. 1993, 1995, 2000, 2001, 2002; 
Kerényi 1984, 1985, 1986, 1991, 1994; Krisztián 1992, 1998; Lóki és Szabó 
1997; Marosi és Juhász 1992; Mattyasovszky 1953, 1956; Máté 1974, 1995). 
A Debreceni Egyetem Tájvédelmi és Környezetföldrajzi Tanszékének tevé-
kenységéből, amely számos terepi eróziós mérést és kísérletet is magában foglal 
(pl. Kerényi 1991), elsősorban a laboratóriumi kísérleteket emelem ki. Ezek jó-
részt Kerényi Attila munkásságához, a csepperózió vizsgálatáról írt kandidátusi 
disszertációjához kapcsolódnak (Kerényi 1991). Kiemelendő továbbá a komplex 
tájökológiai szemlélet is. A komplex tájökológiai szemlélet a Szegedi Egyetem 
tudományos munkásságára is jellemző (Mezősi et al. 2002). A talajeróziós térké-
pezést is itt említem (pl. Kerényi 1984, 1991), bár ezzel is számos intézmény 
kutatói foglalkoztak. A Tokaj-hegyaljai kutatásokkal kapcsolatban a debreceniek 
mellett (Kerényi 2006) a Nyíregyházi Főiskola tudományos munkásságáról is 
meg kell emlékeznünk (Boros 2003a, 2003b). 
Esőszimulátoros vizsgálatok gyakran egészítik ki a parcellás méréseket, ese-
tenként ezektől függetlenül is végeznek ilyen kísérleteket (pl. Kerényi Attila 
csepperóziós vizsgálatai). A Kazó-féle esőztető berendezést eredményesen alkal-
mazták az MTA FKI-ban is (Kazó 1966), a SZIE Tájökológiai Tanszéke a Pannon 
Egyetem Georgikon Mezőgazdaságtudományi Karának tanszékeivel közösen a 
Balaton-vízgyűjtő néhány talajtípusán végzett mesterséges esőztetési kísérleteket 
(Centeri 2002a). A Pannon Egyetem két mesterséges esőztető berendezést is mű-
ködtet, amelyekkel különböző kooperációk keretében fontos eredményeket értek 
el (Kertész et al. 2002, Jakab és Szalai 2005, Szűcs et al. 2006). 
A talajeróziót befolyásoló tényezők hatásáról is számos közlemény tudósít. Az 
egyik legújabb publikáció (Kerényi 2005) a záporszerü esők hatásával foglalkozik 
a jelenlegi és a változó klíma viszonyok mellett. Centeri a talajok erodál hatóságát, 
továbbá a növényzet szerepét vizsgálta (Centeri 2002a, 2002b, 2002c), Pinczés a 
művelési ágak és módok szerepét elemezte, Kertész et al. (2007) a talajmüvelés, 
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illetve farm management szerepét és a geotextíliák erózió csökkentő hatását iga-
zolta mérésekkel. 
A múlt század dereka óta folynak parcellás mérések az MTA Földrajztudomá-
nyi Kutató Intézetében. Az első talajeróziós kísérleti állomások Szomódon és 
Bakonynánán voltak (Góczán et al. 1973). A mérések (lefolyás, talaj veszteség, a 
lejtön való áthalmozódás követése, a talajeróziót befolyásoló tényezők szerepének 
vizsgálata, illetve a tápanyag, műtrágya és peszticid mérések) a nyolcvanas évek-
ben Bakonynánán, majd később Pilismaróton folytatódtak. (Kertész 1987, Kertész 
és Góczán 1988, Kertész és Richter 1990). A parcellás mérések teljes felsorolását 
mellőzve csak a ma is működő két állomást említjük. Egy igen komplex szemléle-
tű, EU LIFE és a Syngenta által támogatott projekt keretében a környezetkímélő 
(minimális) és a hagyományos müvelés erózióra, lefolyásra, tápanyagveszteségre, 
továbbá az ökológiai viszonyokra gyakorolt hatásának mérése, illetve monito-
ringja folyik, a szentgyörgyvári és dióskáli parcellákon. Egy másik állomás mű-
ködik Abaújszántón, ahol a geotextíliák sokoldalú hatásának mérése folyik. 
Modellezés. A hazai modellezés elsősorban meglévő, elismert és széleskörűen 
alkalmazott modellek adaptálását jelenti. Ilyen mindenekelőtt az USLE és ennek 
továbbfejlesztett változatai (1. pl. Kertész et al. 1997), a EUROSEM (Barta 2001), 
az EPIC (Mezősi és Richter 1991, Huszár 1999), a WEPP modell stb. László és 
Rajkai (2003) jelentetett meg legutóbb összefoglaló tanulmányt a talajerózió 
modellezéséről. Űrfelvételek felhasználásával kapcsolatban idézzük a Velencei tó 
vízgyűjtőjének eróziós becslésével foglalkozó projektet (Velencei-tavi Integrált 
Térinformatikai Rendszer: 1998-2000, Magyar-Luxemburgi Környezetvédelmi 
Minisztériumok közötti Együttműködési Program), illetve Verőné Wojtaszek 
(2008) tanulmányát. 
A talajeróziós folyamatok a tápanyagok és vegyszerek sorsát is befolyásolják. 
Ezt a kérdést a legtöbb terepi eróziós állomáson nyomon követik. Külön kieme-
lem a Pannon Egyetem (Sisák és Máté 1993) és a Szegedi Egyetem ilyen irányú 
vizsgálatait (Farsang et al. 2005, 2006). 
A Talajvédelmi Információs és Monitoring Rendszer (TIM) 18 mérőpontból 
áll (Nováky 2001). A mérések 18 mérőhelyen, 74 méröpontból állnak. A TIM 
pontok mérései elsősorban gyakorlati célokat szolgálnak. 
Lineáris erózió. Gyakran az areális erózióval együtt vizsgálják (Kerényi 2006, 
Martonné 2006). A mikrobarázdás, barázdás és árkos erózió mélyrehatóbb vizsgá-
lata az utóbbi években kezdődött (Jakab et al. 2005, Jakab 2006, Kerényi 2006, 
Martonné 2006). Fontos, új tudományos eredmény az árkos erózió mértékének 
kimutatása Cs-137 vizsgálatokkal (Jakab etal. 2005). 
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Szélerózió. A szélerózió által okozott talajpusztulás veszélye sem elhanyagol-
ható. A már említett, Stefanovits és Duck-féle felmérés (1964), illetve az ennek 
alapján készült későbbi térképek alapján az ország területének 16%-át fenyegeti 
ez a folyamat. Hazánk területének 20%-át borítja futóhomok, így a veszélyeztetett 
terület potenciálisan 20%-ot tesz ki. Mezősi és Szatmári (1996) szerint a homok-
talajok mind veszélyeztetettek. Itt a terméshozam akár 50%-os csökkenése is elő-
fordulhat. A nem megfelelően müveit tőzeges térségek szétesett, poros felületeit 
is károsítja a szélerózió. 
A szélerózió becslésére Karácsony (1991) dolgozott ki egy módszert, amely 
szerint a szántók 30-40%-át veszélyezteti ez a folyamat. Stefanovits és Várailyay 
(1992) szerint nem csak a homok- és tőzeg talajokat, hanem legtermékenyebb 
talajainkat is támadja a defláció. 
A szélerózió kísérleti vizsgálatának nagy hagyománya van a Debreceni Egye-
temen, ahol a laboratórium kiépítését a múlt század derekán még Kádár László 
kezdte meg, a szélcsatorna kísérletek pedig elsősorban Borsy Zoltán, illetve 
Szabó József és Lóki József nevéhez fűződnek, aki e témában írta akadémiai 
doktori értekezését is (Lóki 2003). A defláció terepi mérésével a Szegedi Egye-
tem munkatársai is intenzíven foglalkoztak (pl. Szatmári 2004). Lóki egy eljárást 
is kidolgozott, amelynek segítségével a homokfelszín állapota megköthető (Lóki 
és Négyesi 2003). Közismert, hogy a szélerózió veszélyét a helytelen gazdálkodás 
és müvelés (farm management) növeli, az elporosodó felszín pedig könnyen def-
lálódik. A szélerózió legkönnyebben a száraz, alacsony kohéziós értékű felszíne-
ken érvényesül, ezért a védelem a felszíni viszonyok megváltoztatásán alapul, 
amit a már említett Lóki-féle eljárás is felhasznál. A megelőzés (Stefanovits 
1977) egyik módja a megfelelő növényborítás kialakítása, illetve mulcs, zöld 
trágya stb. takarás alkalmazása a felszín közeli levegő turbulenciájának csökken-
tése céljából. Szabó (1977) szerint a felszín betapasztására (megkötésére) szervet-
len anyagok is alkalmasak (agyag, bentonit injekció, plasztik fólia stb.). 
Padkás erózió. A szikes területeken végbemenő igen speciális eróziós folya-
matot sokáig nem sorolták a talajerózió témakörébe. Ez nem meglepő, hiszen szi-
keseink alföldi területeken vannak, ahol hagyományos értelemben vett erózióval 
nem számolnak. A folyamat leírásával, tipizálási kérdésekkel és mérésével 
foglalkozik a legújabb ilyen tárgyú közlemény (Rakonczai és Kovács 2006). 
Az eróziós folyamatok sebessége 
Az eróziós folyamatok sebességéről, a lehordás időbeli lefolyásáról minden egyes 
parcellás méréssorozat ad információt. Itt most példaként Nováky (2001) 
tanulmányából mutatunk be egy táblázatot (1. táblázat), mivel itt több eróziós 
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mérőhely (TIM eróziós mérőpontok) adatai együtt szerepelnek. Három észlelési 
időpont (1994, illetve 1995 a telepítés időpontja, az első észlelés 1998 november 
és 1999 január között, a második 1999 novemberében, a harmadik 2000 őszén 
volt (Nováky 2001). 
1. táblázat. Az erózió évi intenzitása mérőpontonként, mm/év (Nováky 2001) 
Mérőhely Lehelyezés — 2. mérés 2. mérés — 3. mérés 
Felső Középső Alsó Felső Középső Alsó 
Baranyaszentgyörgy 20 -70 0 
Bodrogkeresztúr 7,0 -8,8 -6,0 32 -5 -1 
Rakaca 12,5 21,3 -0,2 -80 -25 1 
Csala 7,0 -9,6 2,4 -260 265 15 
Felpéc -9,4 -3,2 6,3 30 -10 10 
Albertmajor 0,0 0,0 20,0 -20 10 -10 
Szajla 0,0 17,1 8,6 0 -10 0 
Szanda váralj a -6,7 -3,3 -3,3 0 0 0 
Galgamácsa 0 0 0 
Balatonendréd -30,0 -20,0 -33,0 -10 10 40 
Bábonymegyer 0,0 12,6 26,4 -20 0 30 
Gamás -6,7 3,3 4,7 20 -20 -40 
Szekszárd -3,7 -8,6 -20,0 35 35 210 
Balatonakaii -8,4 -15,6 -5,3 7 20 -3 
Balatonakaii -9,3 -24,3 5,9 -2 1 -10 
Vasvár -6,2 -3,1 3,1 10 -10 70 
Vasvár -6,2 -6,2 12,3 0 10 10 
Rádó -3,1 18,4 58,5 40 -70 -170 
Kallósd -46,2 -24,6 33,8 130 90 -60 
Nováky az eróziós lehordás és lerakódás értékeit az összehasonlíthatóság 
érdekében évi intenzitásra számította át. Két mérési időszak volt (136 észlelés, 
amelyek 46%-ában volt eróziós lehordás, 42%-ában lerakódás, 12%-ában nem 
volt változás). Az eróziós folyamatok lejtő menti megoszlása tekintetében a 
mérések az általában elvárható kimenetelt igazolták: a lejtő felső, illetve középső 
szakasza pusztult és az alsó szakasz épült, mivel a lepusztult hordalék itt 
halmozódott fel. A két mérési időszakban különböző volt a lehordódás intenzitá-
sa, ami a két időszak eltérő csapadék mennyiségével függött össze (nyilvánvaló, 
hogy a csapadék intenzitása a mennyiségnél fontosabb tényező, erről azonban 
nincs közölt adat). Nováky szerint a 20 mm-t meghaladó csapadékok játszottak 
leginkább szerepet a hordalékforgalom alakulásában. 
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A talajerózió folyamatának sebességét, intenzitását többnyire mm/év, vagy 
még inkább t/ha/év mértékegységben adják meg. Ezek valójában statikus adatok, 
amelyek a folyamatok dinamikájáról semmit sem mondanak. Az egyes évek, mé-
rési időszakok eltérő lepusztult talajtömeggel jellemezhetők, ezért a területegy-
ségre eső évi lepusztult talajtömeg (talajvastagság) adatok a folyamtok sebessége 
és intenzitása tekintetében csak tájékoztató jellegűek. 
Összefoglaló értékelés 
Igen nehéz feladat a hazai eróziós kutatásról összefoglaló helyzetképet adni. 
Nehéz, mert a kutatások részben tudományos műhelyekhez kapcsolódnak, így 
tehát végignézhettük volna, hogy az egyes műhelyekben mivel foglalkoztak és 
milyen eredményeket értek el eddig. Egy ilyen tárgyalásmód alkalmazása mellet 
elvesztek volna azok a kérdések, amelyekkel a hazai kutatás foglalkozik. Nehéz 
azért is, mert a tudományos kérdések kizáró felosztása lehetetlen, mindig vannak 
átfedések. Nehéz továbbá azért is, mert az alap- és az alkalmazott tudományos 
szemlélet nehezen szeparálható. Az alapkutatás témakörei szerint való áttekintés 
esetén nehéz lenne a kapcsolódó gyakorlati kérdések külön történő elemzése. A 
gyakorlati kérdések főként hazai és nemzetközi projektekhez kötődnek, egy projek-
tenkénti tárgyalás nyilván elképzelhetetlen. További kényes kérdés, hogy akaratla-
nul is több hangozhat el egy-egy tudományos műhelyről, egy-egy kutatóról. 
Összefoglaló megállapításként elmondhatjuk, hogy a talajeróziós kutatások 
igen szerteágazók, ugyanakkor eléggé heterogének. Valójában ez általában, a 
nemzetközi irodalmat áttekintve is igaznak tűnő állítás. Végezetül hangsúlyozni 
szeretném, hogy a recens folyamatok, ezen belül is a talajerózió kutatásával kap-
csolatos tudományos eredményeink nemzetközi elismertségnek örvendenek. 
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A jelen talajeróziós folyamatok sebességének vizsgálata 
korábbi területhasználati szcenáriók tükrében 
(Esettanulmány egy mezőgazdasági hasznosítás alatt álló kisvízgyüjtőn) 
Kitka Gergely - Farsang Andrea - Barta Károly 
s ' 
Bevezetés 
A talajtakaró kialakulásának természetes dinamikájának, igen sérülékeny egyen-
súlyának megbomlását a rendszeres mezőgazdasági művelés hozta magával 
(Thyll 1992, Kerényi 1991). Globális szinten évente 20 milliárd tonnára becsülik 
a termőföldekről lepusztuló talaj mennyiséget, az ebből származó terménye sökke-
nést 20 millió tonnára, a teljes termelés 1%-ára (Dowdeswell 1998). A talajmeny-
nyiség csökkenése komoly minőségi romlást okoz a területeken, mivel a távozó 
talajban lévő humusz és tápanyag is elhordódik. Ha ezt a romlási ütemet nem lesz 
képes az emberiség lelassítani és kezelni, akkor az a talaj végleges, visszafordít-
hatatlan pusztulásához és ezen keresztül globális krízishez vezethet. 
A talajeróziós folyamatok következményeinek „orvosolása" a kis vízgyűjtőkön 
(10-15 km2) kezdődik. Lokális problémaként kezelve megoldható hosszabb távon 
a globális helyzet is. Munkánk fő célkitűzése, hogy egy kisvízgyüjtőn optimálisan 
alkalmazható talajeróziós modell segítségével becsüljük a jelen területhasználat 
melletti eróziós folyamatok sebességét, valamint ez alapján javaslatot tegyünk 
egy olyan területhasználatra, amely talajvédelmi elemeket, prioritásokat tartalmaz. 
A vízgyűjtő szintű erózió modellezés nemzetközi fejlődése 
A talajeróziós folyamatok tudományos szintű kutatása az USA-ban vette kezdetét 
az 1900-as évek elején. Hatalmas területeket sújtott az erózió, ezért tűzték ki célul 
egy olyan rendszer kidolgozását, amely a talajerózió becslésével a termelők segít-
ségére lehet a védekezésben. Az első lépéseket 1915-ben a Missouri Egyetemen 
felállított eróziós parcellák (Centeri 2002) jelentették, amiket később több 
évtizedes szisztematikus mérések, megfigyelések eredményeképpen követett az 
USLE (Universal Soil Loss Equation) (Wischmeier és Smith 1978, Barta 2004) 
kidolgozása. Az Egyetemes Talaj veszteségi Egyenlet az 1960-as években jelent 
meg, és elsődleges céljaként a gazdálkodók szakmai támogatását jelölték meg, a 
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megfelelő talajművelési mód megválasztásában. Továbbfejlesztett verziója a 
MUSLE (Modified USLE, Williams és Berndt 1977). A MUSLE már kisvízgyüj-
tő méretarányban képes modellezni, és csapadékesemény alapú modell. Az előző 
két modellt csak szántóföldi viszonyokra lehet alkalmazni. További fejlesztés so-
rán kiterjesztették a felhasználhatóságot legelőkre és erdőkre. Ez a modell a 
RUSLE (Revised USLE, Renard et al. 1991), melyet viszonylag széles körben 
használtak az USA Talajvédelmi Szolgálat szakemberei talajvédelmi tervek kidol-
gozásánál. További fejlesztések után még két átalakított verzió került használatba 
dUSLE néven (Flacke et al. 1990), amelyet kifejezetten közép-európai körülmé-
nyekre módosítottak. A RUSLE2-t (Revised USLE, Version2) 2003-ban vezették 
be az USA-ban a RUSLE kiváltására. Ez a modell már napi értékekkel és esemé-
nyekkel képes számolni, ugyanakkor tudja becsülni hosszútávon a felületi réteg-
és barázdás eróziót. 
A talajerózió modellezés egyik legfőbb központjaként működő USDA labora-
tóriumok az 1980-as években több USLE alapokon működő modellt fejlesztettek 
ki, amelyek között már vannak vízgyűjtő szinten használható modellek is. 1980-
ban jött ki a CREAMS (Chemical Runoff and Erosion from Agricultural Manage-
ment System, Knisel 1980). A modellt a lefolyási, eróziós és kémiai viszonyok 
meghatározására használják kifejezetten agrárterületekre. Az EPIC (Erosion 
Productivity Impact Calculator, Williams et al. 1990, Huszár 1999, Kertész et al. 
1997, 2000) különböző részmodelleket használ a hidrológiai, klimatikus, táp-
anyag, növényi növekedés, talajhőmérsékleti és gazdasági viszonyok szimulálásá-
ra. A modell nagyon sok bementi adattal dolgozik és számolja a víz horizontális 
és vertikális mozgását, a felszíni lefolyást, hóolvadást és az evapotranszspirációt. 
Az erózió becslésére mezőgazdasági tábla szinten használható. A WEPP (Water 
Erosion Prediction Project, Lane és Nearing 1989) és Geo WEPP (Renschler et al. 
2002) olyan fizikai alapú modellek, amelyek képesek szimulálni az eróziós 
folyamatok térbeli és időbeli változékonyságát. Az előző modellekhez hasonlóan 
több részmodellből áll, melyek számolják a klimatikus változást, az evapotransz-
spirációt, növényi fejlődést, üledékszállítást és akkumulációt. A modell alkalmaz-
ható a lejtőn és a kisvízgyüjtőn (GeoWEPP) lejátszódó eróziós folyamatok mo-
dellezésére is. Az ANSWER (Areal Non-Point Source Watershed Enviromental 
Response Simulation, Beasley et al. 1980) modellt a felszíni lefolyás és erózió 
szimulálására fejlesztették ki vízgyűjtőre. Egyeseményes modell, amely 3 eróziós 
folyamatot képes számolni: a csepperóziót a csapadékesemény alatt, a talajré-
szecskék pusztulását a felszíni lefolyás közben, illetve a talajrészecskék transz-
portját a felszíni lefolyással. 
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Az 1985-ben megalkotott AGNPS (Agriculturai Non-Point Source Pollution 
Model, Young et al. 1994) modellt már csak vízgyűjtőkre fejlesztették ki. Ezzel a 
modellel átléptünk a lejtőprofilról és a táblaszintü modellezésről a vízgyűjtő szint-
jére. Elsősorban a felszíni lefolyás modellezésére használják, de a nem pontszerű 
fonásokból származó szennyező anyagok mozgásának szimulációjára is alkalmas. 
A felszíni lefolyást folyamatosan, illetve csapadékeseményre is szimulálja. A 
kémiai modullal számolhatjuk a nitrogén, foszfor, kémiai oxigén koncentrációját 
a felszíni lefolyásban és üledékben. A kimeneti adatok konvertálhatóak az 
Arclnfo rendszerbe megkönnyítve a feldolgozást. A vízgyűjtőre használható mo-
dellek új generációját képviseli az USDA 90-es években elkezdett fejlesztése, a 
SWAT (Soil and Water Assessment Tool, www.brc.tamus.edu/swat). A modell 
fizikai törvényszerűségeket leíró egyenleteken alapszik. Alkalmazható folyó-
völgyre, medencére és egész vízgyűjtőre. Nagy előnye, hogy viszonylag könnyen 
elérhető bemeneti adatokat kíván. A KINEROS (Kinematic Runoff and Erosion 
model, Woolhiser et al. 1990) fizikai alapú, kisvízgyüjtőre kifejlesztett modell. 
Használják mezőgazdasági és település-kisvízgyüjtőre (10-20 km2). Bemeneti 
adatként a vízgyűjtő topográfiáját, völgyhálózatot, növényborítottságot és hidra-
ulikus adatokat kér. Kimeneti adatként összesített felszíni lefolyást és eróziót (üle-
déket) ad meg. A modell GIS kapcsolódású, érdekessége, hogy a felszínt nem 
raszteres állományként kezeli, hanem poligonokból generált felszínt használ, 
ugyanúgy, mint a WEPP. 
Az eddig felsorolt modelleket specifikusan az USA területeire fejlesztették ki. 
Felhasználhatóságukat az USA-n kívül ez erősen korlátozta, ezért felmerült az 
igény az európai és más országokban is alkalmazható modellek kifejlesztésére. Az 
1980-as évektől Európában is megindult a talajerózió becslő modellek kifejleszté-
se, illetve néhány USDA modell európai adaptálása. Az élenjáró országok Anglia 
és Németország, akikhez később egyre több ország kapcsolódott, elsősorban, mint 
felhasználó (Dezsény 1982, Dezsény és Lendvai 1986, Richter és Mezősi 1990, 
Richter et al. 1995). A LISEM (Limburg Soil Erosion Model, De Roo et al. 1995) 
fizikai alapú hidrológiai és eróziós modell. Kifejlesztése a Hollandiában lévő 
utrechti egyetemen történt, talajeróziós folyamatok és talajvédelmi feladatok mo-
dellezésére és tervezésére. Egyeseményes szimulációra képes, sajátossága, hogy a 
csapadékesemény intenzitásának intervallumát változtathatjuk. A legtöbb modell 
10 percenkénti adatsürüséggel számol. Területi érvényessége igen széles, eddig 
10 ha és 300 ha közötti területekre futtatták. A EUROSEM (European Soil 
Erosion Model, Morgan et al. 1992), modellt 1987-ben kezdték el kifejleszteni 
(Morgan et al. 1998). A végeredmény egy kifejezetten az európai környezetre 
kifejlesztett, fizikai alapú, folyamatorientált modell lett, amely egyeseményes, és 
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számolja a víz által okozott eróziót tábla és kisvízgyüjtö méretarányban. A modell 
kalkulálja az akkumulálódó üledéket a lejtön. Számolja a vonalas eróziót és a 
lepeleróziót is, megadva, hogy a barázdák közötti területekről mennyi üledék 
hordódik le az eróziós barázdákba. 
Manapság is több új fejlesztésű modell alapját adja az USLE, pl. a Németor-
szágban kidolgozott LUMASS-ét is, amellyel kisvízgyüjtö méretarányban lehet 
modellezni az erózió mértékét. A modell ArcGIS környezetben fut, szép példáját 
mutatva a talajerózió becslő modellek térinformatikai környezetbe történő 
adaptációjának. A modell az ArcGIS 9.1 szoftverrel használható, annak egy 
beépített moduljaként működik. Hasonlóan Németországban fejlesztették ki az 
Erosion2D/ 3D fizikai alapú dinamikus modellt, amely egyeseményes szimuláció-
ra alkalmas, lejtőprofilra és kisvízgyüjtö méretarányban. Ezzel a modellel a 
következő fejezetben részletesen foglalkozunk. Európában jelenleg egyre inkább 
a kisvízgyüjtö méretarányban alkalmazható modelleket használják, mert a döntés 
előkészítő, tervező rendszerek ebben a méretarányban (20 km2-ig) dolgoznak 
(LISEM, KINEROS, EUROSEM, Erosion3D) (Schmidt et al. 1999). Az Ero-
sion3D felhasználása igen széleskörű Németországban, Sachsen tartományban a 
területhasználati tervezés és terület rekultivációs programokba építik be a modellt 
állami segítséggel. 
A fizikai modellek elterjedése mögött az eróziós folyamatok mélyebb értelme-
zése és a térbeli változékonyság modellezése állt. A fizikai alapú modellek 
elsősorban kisvízgyüjtö szinten használhatóak (Richter et al. 1995, Huszár 1998), 
míg regionális szinten az empirikus modellek kerülnek előtérbe, amelynek oka, 
hogy a kimeneti adatokat átlagként adja meg. 
A mintaterület bemutatása 
Kutatási területünk a Velencei-tó vízminőség alakulásában legnagyobb szerepet 
játszó Vereb-Pázmándi vízfolyás egy részvízgyüjtője, a mintegy 14 km2 nagyságú 
Cibulka-patak vízgyűjtő. A kisvízgyüjtö a tótól ÉK-re helyezkedik el. A vízgyűj-
tőt mind kőzettanilag, mind talajtanilag, mind területhasználat szempontjából 
nagy változatosság jellemzi. A lösszel borított térszíneken elsősorban közepesen 
erodált cserjoznom barna erdőtalajokat, erdőmaradványos csernozjomokat és 
mészlepedékes cserjoznomokat találunk. Míg a gránit és andezit térszíneken 
kialakult Ramann-féle barnaföldet, kőzethatású és váztalajokat a természetes töl-
gyesek melletti akácosok és legelők védik az eróziótól, addig a cserjoznom 
jellegű talajoknál szántóföldi műveléssel (búza, kukorica, napraforgó, repce), 
szőlőültetvényekkel és gyümölcsösökkel találkozhatunk. Kisebb foltokban jelenik 
meg a réti cserjoznom, valamint az erózió bizonyítékaként a lejtőhordalék talaj. A 
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fizikai talajtípusok homokos vályogtól az agyagos vályogig terjednek. A feltalaj 
kémhatása gyengén lúgos, illetve lúgos, a pH 7,21-8,5 közötti. A terület éghajlata 
mérsékelten hűvös-száraz, az évi középhőmérséklet 9,5-9,8 °C, csapadékmennyi-
ség 550-600 mm, melynek 50-55%-a a nyári félévben hull (Csató et al. 2000, 
Ádám et al. 1988) gyakran igen heves zivatarok formájában. 
A vízgyűjtő intenzív mezőgazdasági használat alatt áll. A terület legnagyobb 
hányadán az EDECK Kft. és az Agromark 2000 Rt. osztozik. A maradék par-
cellák magánkézben vannak. A parcellaméretek igen változóak, a két nagy céghez 
tartozó parcellák kb. 100 ha-os területeket foglalnak magukba. A magánkézben 
lévő területekre a néhány ha-os parcellák jellemzőek. A szövetkezetek keretein 
belül nagyüzemi müvelés folyik, mind a szőlőültetvényeken, mind a szántókon: 
nagyfokú gépesítés és jelentős tápanyagutánpótlás jellemző. Kisebb területeken 
található még legelő, amelyen birkatartás folyik. Elvétve kaszáló, parlagon 
hagyott parcellák és felhagyott szőlőültetvények is előfordulnak. 
A modell kalibrációhoz szükséges üledékcsapdás mérések számára két olyan 
részvízgyüjtőt (1. és 2. sz.) jelöltünk ki a Cibulka-vízgyüjtőn belül, amelyek 
minden szempontból jól reprezentálják az egész kisvízgyüjtő tulajdonságait. Az 1. 
sz. terület egy szántón helyezkedik el a Cibulka-pataktól nyugatra (1. ábra). 
1. ábra: A részvízgyűjtők elhelyezkedése és a szántón feltárt talajszelvény 
A szántón 2003 és 2007 között felváltva termesztettek őszi búzát és repcét. 
Területe 1,2 ha, átlagos lejtése 2,35°. Kitettsége főleg D-i és DNy-i. A 2. sz. 
mintaterületet egy szőlőültetvényen jelöltük ki, nagysága 1,02 ha. A lejtés 4,07°, a 
legnagyobb szintkülönbség 16 m. A kitettség K-i EK-i. 
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Vizsgálati módszerek 
A vízgyűjtőterület és a mintaparcellák feltalajának részletes mintázását és a 
minták laboratóriumi elemzését 2001-2006 között végeztük. A vízgyűjtő talajá-
nak mintázása 2001-ben 32 ponton átlagminta képzésével a talaj felső 10 cm-éből 
történt. A vizsgálatba vont talajtulajdonságok az alábbiak: pH(KCl), KA, CaC0 3 , 
humusztartalom, szemeloszlás, talajnedvesség, térfogattömeg. 
A talajerózió (10x10 m-es pixelekre akkumuláció és talajveszteség, ill. nettó 
erózió) meghatározásához a Németországban kifejlesztett talajeróziót becslő mo-
dellt, az Erosion2D/3D-t használtuk (Schmidt, 1998). A 10 m-es felbontású digi-
tális domborzatmodellt, a talajtani tulajdonságok (szemcseösszetétel, talajtípus, 
szervesanyagtartalom stb.) fedvényeit és a területhasználati térképeket ArcView 
(3.3) és ArcGIS (8.) szoftverekkel készítettük. A talajadatok egy részét a Fejér 
Megyei NTSZ térképeinek és kartogramjainak, másik részét a terepi és labormé-
résekből határoztuk meg. A területhasznosítási térképeket terepbejárások, a 
táblatörzskönyvek és légifényképek alapján állítottuk össze minden egyes évre. 
Ezeket digitális állományokká (Excel, Dbase fájlok) alakítottuk, majd a pontsze-
rűen elhelyezkedő adatokból grideket konvertáltunk ArcView-ban. A csapadék-
adatokat 2004-től mértük saját csapadékíróval, ezért a 2004 előtti csapadékadato-
kat az illetékes Vízügyi Igazgatóságtól szereztük meg előzetes leválogatás alap-
ján. Az erozív csapadékesemények tekintetében 3 mm/órás intenzitásnál húztuk 
meg a határt (Kerényi 1991). 
Az Erosion3D szoftver outputként minden lOxlO-es cellára vonatkozóan meg-
adja a távozó talajmennyiség (kg/m2), és a nettó erózió értékét (érkező és távozó 
anyag különbözete, kg/m2-ben). Ezeket Arc/Info-s gridként át lehet vinni ArcView-
ba, ahol gridként lehet kezelni, és további elemzések elvégzésére nyílik lehetőségünk. 
A kalibráció során a vízgyűjtőre kihelyezett üledékcsapdákból begyűjtött 
minták tömegét hasonlítottuk össze a szimulált eróziós értékekkel. A vizsgált há-
rom erozív csapadékesemény közül az egyik tekintetében 10% alatti pontossággal 
sikerült a szimuláció. A másik két eseménynél jóval nagyobb eltérést tapasztal-
tunk. A kalibráció első lépéseként meghatároztuk a modell érzékeny bemeneti 
paramétereit egy érzékenységi teszt lefuttatásával. A kalibráció során a 3 érzé-
keny bemeneti paraméter (kezdeti talajnedvesség, térfogattömeg, talajkohézió) 
függvényében sikerült meghatározni a csapadékeseményekre a megfelelő korrek-
ciós faktorokat. A kialakított korrekciók a validálás (szántó: '98.06.08.; '06.07.09. 
szőlő: '06.07.09.; '07.05.05) során alkalmazhatónak bizonyultak, mivel maximum 
40%-os eltérést adtak a modellszámítások a mért értékekhez képest. 
A kalibrált modell felhasználásának egyik módja a területhasználat függvé-
nyében történő modellezés. A kisvízgyűjtőn történő modellezés során a talajeró-
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zió az egyik legfontosabb index, amin keresztül nyomon követhetjük, hogy akár a 
jelenlegi, akár egy feltételezett használat mellett milyen eróziós állapotba kerül a 
területünk. A modellezéseknél úgynevezett szcenáriókat alkalmazunk. 
Eredmények 
A modellezés során kidolgoztunk egy több lépésből álló szimulációt, amely során 
a Cibulka-vízgyüjtő területhasználatának megváltoztatásával egy, a talajvédelem 
szempontjából optimálisabb területhasználati konstrukciót kívántunk meghatároz-
ni. Vizsgálataink során - amint a „Vizsgálati módszerek" c. fejezetben is emlí-
tettük - az E3D modell kalibrált változatát használtuk. Első lépésként megvizsgál-
tuk, hogy a jelenlegi területhasználat milyen eróziós mutatókat produkál. A 
kimeneti adatok közül a nettó eróziót (t/ha) és a lehordódott üledéktömeget (kg) 
emeltük ki. Ezt követően olyan fiktív változásokat eszközöltünk a vízgyűjtő 
területhasznosításában, melyek elsődleges célja az erózió csökkentése, de termé-
szetesen nem hagyhattuk figyelmen kívül azt sem, hogy a terület alapvető mező-
gazdasági jellege megmaradjon. Az optimális tájhasználatot ennek a szcenáriónak 
az eredménye jelenti. 
Az összegyűjtött adatok alapján 3 szakaszra bontható a területhasználat válto-
zás a vízgyűjtőn. 1987-2000 közti szakaszt a nagyüzemi termelés foglalja magába 
(2. ábra), mely látszik a parcellák méretén is. A terület nagy részét szántók (43%) 
foglalták el, melyek nagyobb részben a termelőszövetkezet tulajdonát képezték. 
Ezeken elsősorban búzát, kukoricát, takarmánynövényeket termesztettek. A má-
sodik legnagyobb területet a szőlőültetvények (22%) adják. Ezeknél problémát 
jelentett és jelent napjainkban is a szőlősorok lejtőirányú müvelése. Ezen idő-
szakban 13 erozív csapadékeseményt tudtunk leválogatni, amelyek közül rendkí-
vüli eseménynek az 1999. 07. 12-i tekinthető (7. táblázat). 
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A domborzatfelszín és a modell által generált felszíni lefolyás segítségével 
kijelöltük azt a pontot, ahol a patak elhagyja a vízgyűjtőt. Ennek a cellának vettük 
figyelembe a nettó erózióra, illetve az üledéktömegre vonatkozó kimeneti adatait. 
A kimeneti pontot az EOV koordinátái (X: 620880; Y: 211935) alapján azonosí-
tottuk a további szimulációk során. 
A 2000-2005 közötti időszak egyik fontos momentuma, hogy növekedett a 
szőlőültetvények területe kb. 3^1%-kal, és csökkentek a szántóterületek közel 
2%-kal. Igazán nagy változások a területen a parcellák tulajdonosváltásában volt, 
ami a parcellák méretének csökkenésében nyilvánult meg. A 1987-2000 közötti 
szakaszban 322 parcellára volt felosztva a terület, míg ebben a szakaszban már 
385 parcellával lehet számolni. Ez elsősorban a szőlők és a kertek aprózódását 
jelenti, de a nagyobb szántóparcellák is feldarabolódtak. Az 5 évet felölelő szaka-
szban 17 számottevő erozív csapadékeseményt tudtunk leválogatni (3. ábra). 
Ezek közül egy volt, ami extrém magas eróziót okozott (2002. 07. 18), de ennek 
intenzitása alulmaradt az 1999. 07. 12-i eseményhez képest. 
2005-2007 között a területhasználat változása kismértékű volt. Tovább csök-
kentek a parcellák méretei. Ami lényeges változás, hogy a szántó területek 
visszaálltak 44%-os részesedésükre. A szőlő 4-5%-kal csökkent az előző id-
őszakhoz képest, de a szőlőültetvények helyét elfoglalták a gyümölcsöskertek. 
Mindhárom szakaszban a csapadékesemények a kora nyári időszakban fordul-
tak elő. 1998-2007 között 9 év alatt a vízgyűjtőről távozott talaj mennyiség össze-
sen 26681 kg volt, ez éves szinten 2964 kg-os átlagot jelent. A 9 év alatt a víz-
gyűjtőn belüli átlagos erózió 2,1 t/ha/év. 
1. táblázat: Az egyes szakaszok egy-egy reprezentatív csapadékeseményé-
nek eróziós eredményei eredeti területhasználat (a) és a talajvédelmi 













a b a b 
1998.09.05. 613,0 382 2,534 1,58 140- 11,9 9,0 
1999.07.12. 8809,0 3763 36,401 15,55 140-53,2 63,6 
2002.07.18. 1519,1 1515 6,277 6,63 140 - 32,9 51,0 
2004.06.24. 2,0 0 0,04 0 9 0 - 1 8 31,2 
2006.09.19. 1134,0 1071 4,686 4,43 140- 19,1 22,2 
104 
A víz- és talajvédelmi prioritásokat tartalmazó szcenárióban az 1989-2006 
évek erozív csapadék eseményeire történt modellfuttatások eredményeként kivá-
lasztott területhasználatot (2005) további változtatásokkal közelítettük egy 
alacsonyabb eróziós ráta felé. Az előző szcenáriók szimulációja alapján lehatárol-
tuk az erózió által leginkább veszélyeztetett területeket a vízgyűjtőn belül. A te-
rület lejtőkategória térképét és kitettségi térképét összevetettük a területhasználati 
térképpel. Az előző szcenáriók alapján kiemelt területek elsősorban a nagy 
kiterjedésű szántó- illetve szőlőparcellák (4°<). A 4°-nál nagyobb lejtésű területe-
ket talajfogó füves sávokkal láttuk el, valamint az összes nagy szántó és szőlő-
parcella lejtőalj felöli részét füves-bozótos résszel bővítettük. A parcellák terü-
letére beiktatott sávok lerövidítik a lehordódó talaj útját, csökkentve a lefolyó víz 
sebességét, valamint szállító kapacitását. A kilépő talajlömeget a parcella szélére 
telepített sávok fogják meg. A gerincekre a nagy területű parcellák legfelső ré-
szére erdősávot helyeztünk. A területre a völgyhálózat alapján a fő völgyek talpvo-
nalában a fő lefolyás irányában pufferzónát jelöltünk ki minden oldalról 10 méter 
szélességben. Ez a zóna egyébként is előírás a felszíni vízfolyásoknál, de a Cibulka-
völgyben sajnos egyetlen sincs. A vízgyűjtő kb. 10-15%-át érintették a felsorolt 
módosítások, de a terület mezőgazdasági funkciója alapvetően nem változott meg. 
A változtatások hatása jól érzékelhető a 3 vizsgált időszak talajeróziós ered-
ményeiben és a reprezentatív csapadékeseményeknél is (7. táblázat). A talajvé-
delmi funkciók beépítésével futtatott szimulációk kisebb eróziós eredményeket 
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adtak, mint az eredeti területhasználat során szimulált értékek. Az időszak összes 
csapadékeseményét figyelembe véve az 1998-2007 közti 9 év alatt a beépített 
változások a vízgyűjtőt elhagyó üledéket 26681 kg-ról 17363 kg-ra csökkentették, 
míg az átlagos nettó erózió 2,1 t/ha/évről 0,92 t/ha/évre csökkent. E két eróziós 
mutató 35%-os, illetve több mint 50%-os csökkenést jelez. Fontos hangsúlyozni, 
hogy a szcenárióban alkalmazott változtatások tulajdonképpen egy-két nagy par-
cellától eltekintve a parcellák szélső 10 méteres sávját érintik, de a vízgyűjtő egé-
szére kivetítve jelentős lehordódási csökkenést idéznek elő. E területek szűrőként 
való funkcionálása a gazdák számára terménykiesést jelent, de ha figyelembe 
vesszük a talajok hosszútávon megőrizhető termőképességét, ezek az áldozatok 
nemcsak elfogadhatóak, de meg is térülnek. 
Összegzés 
Az eróziómodellezés fejlődése során a lejtő illetve parcella szintjéről eljutott a 
vízgyűjtő szintjére. Vízgyűjtő méretarányban a talajeróziót befolyásoló tényezők 
térben modellezhetőek. 
A Németországban kifejlesztett E3D talajerózió becslő modell, egy olyan 
fizikai alapú modell, amely azon az elven alapul, hogy a talajerózió a talajfelszín-
re ható exogén erők és talajra jellemző ellenálló képesség viszonyából levezethe-
tő. A modell alkalmazásaival a problémás területeken a területhasználat változta-
tásával modellezhető egy optimális állapot elérése. A modell érvényességi köre 
területileg a kisvízgyűjtő méretarányba, időbeli felbontása alapján az egyesemé-
nyes modellek közé tartozik. A modellel az extrém csapadékok felszínformáló 
hatását lehet szimulálni. Több csapadékesemény egymás után történő modellezé-
sét szcenáriók formájában lehet hosszabb időszakra elvégezni. 
Mintaterületünk a Velencei-hegység DK-i részén helyezkedik el. A Cibulka-
vízgyüjtő 14 km2 területű, a Velencei-tó vízgyűjtőjébe tartozik. A vizsgált terület-
re kalibráltuk a modellt és a területhasználat felméréseiből illetve a terület korábbi 
területhasználati térképeiből rekonstruáltuk az utóbbi 17 év területhasználatának a 
fejlődési menetét. Több egymásra épülő szcenárióban modelleztünk egy optimáli-
sabb területhasználatot a jelenleginél, majd ez alapján azonosítottuk a terület leg-
veszélyesebb pontjait, és ezeken a pontokon változtatásokat javasoltunk a terület-
használatban. A talajvédelmi funkciók beépítésével futtatott szimulációk kisebb 
eróziós eredményeket hoztak, mint az eredeti területhasználat során szimulált 
értékek. A vízgyűjtőről kilépő üledék tömege kb. kétharmadára, az átlagos eróziós 
ráta pedig több, mint felére csökkent a beépített intézkedések miatt. A terület kb. 
10-15%-át kellett átalakítani az eredmény elérése érdekében úgy, hogy a terület 
funkciója alapvetően ne változzon meg, de az erózió veszélye csökkenjen. 
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Gyorsan változó világunkban az emberiség egyre erőteljesebb hatást gyakorol 
környezetére. A területhasználat, illetve a klíma nagymértékű változásai jelentő-
sen befolyásolják a talajpusztulás folyamatait is. Az élelmiszerválság küszöbén 
egy olyan kedvező agronómiai adottságokkal rendelkező országnak mint Magyar-
ország elsődleges feladata természeti erőforrásainak - elsősorban a talajnak és a 
vizeknek - minőségi és mennyiségi védelme. Az ésszerű talajhasználat legfonto-
sabb feladata a talajdegradációs folyamatok (pl. erózió) megelőzése, mérséklése 
(Várallyay 1999), hiszen napjainkban 80-110 millió m3 humuszos feltalaj erodá-
lódik évente Magyarországon (Várallyay 2001). 
Kertész és Centeri (2006) rámutatnak, hogy egészen a közelmúltig a talajel-
hordásban a felületi rétegerózió szerepét tartották meghatározónak. E megállapí-
tás igaz trópusi és szubtrópusi körülmények között (Descroix et al. 2008), azon-
ban szemiarid, mediterrán klíma estén a vízmosások által erodált hordalék lehet 
meghatározó (de Vente et al. 2008). A klímaváltozás valószínűsített irányának 
figyelembevételével, illetve az időjárási szélsőségek számának növekedésével 
hazánkban is egyre meghatározóbb szerepet jósolhatunk a vonalas eróziónak, 
kutatása tehát indokolt. 
A teoretikus, illetve a jelenségek leírását célzó munkákon túl az egzakt méré-
seken alapuló vizsgálatok jelölik ki a fejlődési irányt. A mérések elsődleges célja, 
hogy a lejátszódó folyamatokat megértsük, és számszerűsíteni tudjuk (Kirkby et 
al. 2003). A már megismert folyamatok alapján jó közelítéssel becsülhetővé vál-
nak a vonalas eróziós fonnák valószínű megjelenési helyei (Demset et al. 1999). 
A kulcsmozzanatok törvényszerűségeit felhasználva számítógépes modellek is 
születtek a vonalas erózió előre jelzésére és mértékének becslésére (Sidorchuk 
1999; Souchére et al. 2003). Napjainkig csak az időszakos vízmosások folyamata-
inak becslésére kidolgozott EGEM (Ephemeral gully erosion model) (USDA Soil 
Conservation Service 1992; Capra et al. 2005) és a LISEM (Limburg Soil Erosion 
Model) (Stolte et al. 2003; Hessel és van Asch 2003) használata terjedt el széles 
körben. Magyarországon a talajeróziós mérésekkel kapcsolatban - visszavonásáig 
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- a MSZ/T 20133:2000 adott iránymutatást. E szabvány a felületi rétegerózióval 
kapcsolatos parcellás méréseket egységesítette, azonban a vonalas erózió mérésé-
vel kapcsolatban semmilyen támpontot nem adott. Standardizált méréstechnika a 
vízmosások viselkedésének és fejlődésének vizsgálatára nemzetközi szinten sincs 
(Poesen et al. 2003). Az irodalomban fellelhető fontosabb kutatási módszereket 
Jakab (2006) rendszerezi az alábbiak szerint. 
Az „in situ" módszerek az átfogott időtávot illetően három nagy csoportra 
bonthatók, úgymint: 
Rövidtávú vizsgálatok (5 évnél rövidebb idő): Egy csapadékesemény vagy né-
hány hónapos időszak által létrehozott barázdák és időszakos vízmosások leírása, 
térképezése és mérése (Vanwalleghem et al. 2003), vagy közvetlenül az erodált 
talaj mennyiségének mérése (Gyssels et al. 2002). A vízmosás kitüntetett pont-
jainak adott időközönként relatív vagy abszolút mérése képet ad a morfológiai 
változásokról (Vandekerckhove et al. 2000, 2003). Egy elfogadott relatív mérési 
módszer szerint a vízmosás falába és fenekébe rudakat rögzítenek, amelyeken 
pontosan ismert a talajból kilógó rész hossza. A fal hátravágódásával és a vízmo-
sás mélyülésével ez a hossz ill. a fenék feletti magasság folyamatosan változik, 
ezzel mérhetővé teszi a lepusztulás vagy felhalmozódás helyét és mértékét (Hes-
sel és van Asch 2003; Betts et al. 2003). Az abszolút méréseket leggyakrabban 
geodéziai műszerekkel (lézeres totálmérő állomás) vagy nagy pontosságú GPS 
haszinálatával végzik (Yongqiu és Cheng 2005). Elterjedt a fotogrammetriás el-
járások alkalmazása a vonalas eróziós formák leírására (Daba et al. 2003; Betts et 
al. 2003) vagy az azokból hiányzó talaj (és/vagy az alapkőzet) mennyiségének 
meghatározására (Ries és Marzolff 2003). 
Középtávú vizsgálatok (5-50 év): Ez esetben elsődlegesen a légifotók, régebbi 
térképek és a belőlük alkotott domborzatmodellek alapján lehet a vonalas eróziós 
formák hosszúságában, szélességében, elterjedésében stb. változásokat kimutatni. 
(Martínez-Casanovas et al. 2004; Vandekerckhove et al. 2003). A dendro-krono-
lógiai módszer (Vandekerckhove et al. 2Ó01) segítségével becsülhető a vonalas 
erózió által kitakart gyökerek levegőre kerülésének ideje, a bedőlt fák hajtásaiból 
a bedőlés időpontja. Kisvízgyüjtők tekintetében megbízható eredményeket 
kaphatunk a Cs-137 módszer alkalmazásával. E módszer segítségével elkülöníthe-
tő, hogy a terület kifolyásánál felhalmozott hordalék mekkora hányada származik 
felületi réteg-, illetve vonalas erózióból (Li et al. 2003). 
Hosszú távú vizsgálatok (50 évnél hosszabb idő): A hosszú távú vizsgálatok 
során a múltbeli dokumentációkra és térképekre támaszkodhatunk (Stankoviansky 
2002), illetve a terepen feltárt szelvények szintjeinek kormeghatározása alapján 
becsülhetjük a lejátszódott folyamatokat (Lang et al. 2003; Dotterweich et al. 2003). 
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A modellezett vonalas eróziós vizsgálatok esetében leggyakrabban a csapadék 
(Torri et al. 1999; Dijck és Asch 2002), az a tényező, amelyet a megfigyelő határoz 
meg és idéz elő, és általában ennek az egész folyamatra gyakorolt hatását méri. 
Az alább részletezett vizsgálatok során elsődleges célom volt a vonalas erózió 
által lehordott talajmennyiség becslése, illetve a vonalas és a felületi rétegerózió 
arányának meghatározása vízgyűjtő léptékben. Tekintve, hogy ez az arány - mind 
térben, mind időben - folyamatosan változik, célszerűnek ítéltem egy hosszabb 
időintervallumban végezni a vizsgálatokat. Ezáltal az időszak egységes megítélé-
sén túl lehetőség nyílt az időszakon belüli változások, ingadozások feltárására is. 
Módszerek és mintateriilet 
Vizsgálataimhoz olyan mintaterületet kerestem, ahol jelentős talajerózió van, 
számottevő a vonalas erózió hatása és a vízgyűjtőt elhagyó hordalék mennyisége 
ismert. Ezen feltételeknek eleget tett a Tetves-patak vízgyűjtője (kb. 120 km2), 
mely a Balaton déli vízgyűjtőjének része és ahonnan megelőző kutatási eredmé-
nyek is rendelkezésre álltak (Tóth és Szalai 2007). 
A vízgyűjtő kifolyásánál, 1970-ben épített sankoló (feltelt 2000-ben) hordalé-
kának vizsgálatával határoztam meg az üledék származási helyét. Az 1950-es 
évek óta talajainkat folyamatos radioaktív kihullás terheli. A Cézium-137 izotóp a 
talaj agyagásványaihoz illetve szerves komponenseihez nagyon erősen kötődik, 
ezért a területen - bolygatatlan körülmények között - csak a talaj felső 20 cm-es 
rétegében mutatható ki (Szerbín et al. 1999). A 137Cs aktivitás mérsével a san-
koló hordalékmintáiban az üledék felbontható szennyezett és nem szennyezett 
részekre. A nem szennyezett üledék az aktuális talajszelvény 20 cm-nél mélyebb 
rétegeiből kell, hogy származzék, azaz valószínűsíthetően a vonalas erózió kárté-
telének következménye. A sankolóban található hordalékot hat pontban mintáz-
tam a sankoló teljes mélységében (80-130 cm). 
2004-ben a vízgyűjtő bejárásával 140 db vonalas eróziós formát térképeztünk 
fel. A nyomvonalakat GPS-szel mértük és hozzájuk számszerű és nominális válto-
zókat rendeltünk (pl. keresztszelvény alakja, mérete, vízmosás típusa, aktivitása, 
növényzete, hedcut-ok száma, terasz megléte stb.). A vízgyűjtőről készült digitális 
domborzatmodell, talajtérkép és a CORINE adatbázis elemzésével további jellem-
zőket határoztam meg (pl. Vízgyűjtőterület nagysága, talaja, lejtése, területhasz-
nálata). A vízmosások fejlődésének vizsgálatára két korábbi időpontból (1970, 
1984) származó térképek, illetve légifotók digitalizálásával meghatároztam e 
vonalas eróziós formák pillanatnyi hosszát, illetve az eltelt idő alatti hosszválto-




A sankoló 1970-től 2000-ig tartó feltöltődése során a patak 95.300 m3 sanko-
lóteret töltött meg hordalékkal. A feltöltődést és az átfolyó víz szűrését a sankolón 
belüli nagy biomassza produkció is segítette. A vizes élőhely ismeretében jó köz-
elítéssel becsülhetjük a képződő szerves anyag mennyiségét (Begon et al. 1996) 
ami ez esetben kb. 2 kg/m2/év. A sankoló nagyságának (13 ha) és a képződött 
szerves anyag térfogattömegének (kb. 1,0 g/cm3) figyelembe vételével az eltelt 30 év 
biológiai feltöltődését kb. 7800 m3-re tehetjük, vagyis a maradék 87500 m3 
feltöltődése nagy valószínűséggel a vízgyűjtőről elragadott talaj ottani ülepedésé-
vel történt. A sankolóból vett bolygatatlan talajminták térfogattömegeinek átlaga 
1,3 g/cm3. 
E két adat ismeretében azt mondhatjuk, hogy a vízgyűjtőről 30 év alatt kb. 
113750 t talaj pusztult le. A talajlehordást éves szintre és a vízgyűjtő potenciáli-
san fenyegetett, mezőgazdasági területeire vetítve (kb. 4800 ha) 0,79 t/ha/év érték 
adódik. Mivel ez az érték a fent levezetett durva becslésen alapul, messzemenő 
következtetések levonására nem alkalmas, nagyságrendileg azonban elfogadható. 
Hangsúlyoznom kell azonban, hogy ez a talaj mennyiség eljutott a vízgyűjtő aljá-
ra, vagyis a viszonylag lapos völgyfenék és a patakot helyenként határoló töltések 
megléte ellenére biztosan belépett az élővizekbe. Ezen túlmenően a sankoló való-
színűleg nem tudta teljesen megfogni a hordalékot, ezért a fenti becslés némileg 
alulkalkulálja a tényleges talajveszteséget. 
A sankolóban lerakódott üledék vizsgálatával az egész hordalékfogó területén 
vízszintes rétegzettséget mutattam ki, vagyis a hordalék nem a beömléstől való 
távolság szerint osztályozódik. E vízszintes rétegek mechanikai összetételének és 
humusztartalmának változása nem a sankolóban lejátszódó osztályozási folyama-
tok, hanem sokkal inkább az aktuális csapadékesemény erodáló hatása miatt 
következtek be. Egy bizonyos csapadékmennyiség és intenzitás alatt a vízmosás-
ok főképpen anyagszállítóként viselkednek, azaz a lepelerózió által megmozdított 
feltalajt továbbítják az erózióbázis felé. Ha azonban a csapadék egy bizonyos 
intenzitásértéket meghalad, a vízmosás maga is erodálódni kezd és nagy mennyi-
ségű talajképző kőzetet szállít az erózióbázis felé és a sankolóba (/. ábra). 
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1. ábra: 1-urasmag a sankulo S2 pontjában 
A vízgyűjtőt elhagyó hordalék 137-Cézium tartalmának vizsgálatával megál-
lapítottam, hogy 1970 és 2000 között a lepusztult talaj legalább fele az eredeti 
talajszelvények mélyebb rétegeiből származik, vagyis a vonalas erózió hatására 
hagyta el a vízgyűjtőt. A szennyezett, „feltalaj" eredetű hordalék feldúsulása a 
sankoló felszín közeli rétegeiben arra utal, hogy a feltöltődés utolsó időszakában 
- kb. 1993-2000 - a lepelerózió dominálhatott, vagyis a vízmosások ekkor 
kevésbé aktívan fejlődtek. Összességében tehát a vizsgált területen az árkos 
eróziónak jelentős szerepe van (Jakab et al. 2006a, b). 
A vízmosások felmérése alapján a Tetves-patak vízgyűjtőjében összesen 
1.198.268 m3 talaj és üledék mozdult el a vonalas erózió hatására. Ez a mennyiség 
a vizsgált felszíni formák kialakulása óta eltelt időben pusztult le. Feltételezve a 
vízmosások hosszának növekedése és az elhordott talajmennyiség közti egyenes 
összefüggést elmondható, hogy a vizsgált 34 év alatt kb. 435086 m3 talaj erodá-
lódott a vonalas erózió következményeként. A hordalék egy része a vízmosások 
aljánál a hordalékkúpon rakódott le, más részük a völgytalpon ülepedett le, ugyan-
akkor volt egy rész, amely bekerült a patakba és a sankolóban halmozódott fel. 
A nyomjelzéses módszer eredményei alapján tudjuk, hogy a sankolótér mint-
egy fele, 43750 m3 ezalatt a 34 év alatt „altalaj" eredetű hordalékkal telt fel. Ebből 
az következik, hogy a Tetves-patak vízgyűjtőjén a vizsgált 34 év alatt a vízmo-
sások által lepusztított talajmennyiség mintegy 10%-a bekerült az élővízbe (san-
kolóba) és elhagyta a vízgyűjtő területét. Megjegyzendő, hogy ez csak a vonalas 
erózió által lepusztított mennyiség. A lepelerózió ugyanekkora mértékű kárt oko-
zott a vizsgált időszakban. 
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1. táblázat: A Tetves-patak vízgyűjtőjén felmért vonalas eróziós formák 
időbeni változása. 
(Az 1984-es légifotó sorozat nem fedi le a vízgyűjtő egészét, 
15 vízmosásról nincs adat. Ezek értékeit a 2004-es értékekkel helyettesítettem.) 
1970 1984* 2004 
összes hossz (m) 29942 36688 47064 
összes hossz (%) 64 78 100 
növekedés (m / év) 173 519 
Az 1. táblázatban szereplő adatok a vonalas eróziós formák összes hosszának 
változását mutatják az elmúlt 34 év folyamán. Ebből adódóan a közölt értékek 
csak átlagos tendenciát írnak le, melyben nagy szerepük van az elmúlt 34 év fo-
lyamán megjelent vízmosásoknak. A 140 vizsgált vízmosás közül 55 még nem 
szerepel az 1970. évi térképeken és mintegy 25 nem látható az 1984-ben készült 
légifotókon. Annak ellenére, hogy a hiányzó légifotók miatt 15 vízmosáshoz 
1984-ben is a 2004 évi hosszúság értékeket rendeltem jól látható, hogy az időegy-
ségre vetített átlagos növekedés mértéke 1984 és 2004 között több mint kétszerese 
az ezt megelőző időszak (1970-1984) növekedésének. A vizsgált időszakban a 
területen a rendelkezésre álló meteorológiai adatok alapján (csapadékösszeg) 
jelentősebb tendenciózus változás nem volt. Elképzelhető, hogy az elmúlt 40 év 
során változás történt a heves csapadékesemények visszatérési valószínűségében, 
de erre nem találtam adatot. Megítélésem szerint a csapadékeloszlás esetleges vál-
tozásai nem indokolhatják egészében az itt tárgyalt folyamatokat a vízmosások 
fejlődésében. 
A hossz szerinti megoszlást az idő függvényében a 2. ábra szemlélteti. A leg-
jelentősebb tendenciózus változás a legkisebb, azaz az 50 m alatti kategóriában 
látható. 1970-ben a vízmosások több mint fele ebbe a kategóriába tartozott. Ezen 
vízmosások egy részének aktív növekedése 1984-re az 50 m alatti kategória 
arányát 28%-ra, 2004-re pedig 15% alá csökkentette, a legtöbb vízmosást 2004-
ben a 100-150 m közötti kategóriában találjuk. A fent említett növekedési idősza-
kokra az ábra tanúsága szerint eltérő dinamika jellemző. Az 1984 előtti időszak-
ban főleg az 50 m-nél rövidebb, ezzel szemben 1984 után a hosszabb vízmosások 
fejlődtek, különösen a 450 m-nél hosszabbak növekedése jelentős. A hosszak 
1984-2004 közötti időszakban történt kétszeres mértékű növekedése annak is 
tulajdonítható, hogy ez a periódus 20 évet ölel fel, míg az 1970-1984 közötti csak 
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2. ábra: A vízmosások megoszlása hosszuk szerint 2004-ben, 
1984-ben és 1970-ben 
A különbségek oka valószínűleg egyrészt az egyre intenzívebb művelésű 
mezőgazdasági táblák növekvő mérete, amely egyre nagyobb, területeken terem-
tett kedvező feltételeket a felszíni lefolyás koncentrálódásának (Bádonyi et al 
2008), másrészt a földterületek privatizációja során a vízelvezető csatorna és árok-
rendszerek fenntartásának megszűnte, azaz a vizek ellenőrizetlen lefutása a hegy-
oldalakról. Mindkét tényező önmagában is kedvez a nagyméretű vízmosások kelet-
kezésének és fejlődésének, együttesen pedig igen komoly károkozásra képesek. 
Összegzés 
A Tetves-patak vízgyűjtőjén 1970 és 2004 között jellemzően nem a vízmosások 
száma növekedett meg, hanem az egyes vonalas eróziós formák hossza. Azaz 
jelentős területhasználati változások nélkül nem számíthatunk újabb vízmosások 
kialakulására, elsődleges cél a meglévők aktivitásának csökkentése kell, hogy le-
gyen. A vizsgált időszak során a felületi réteg- illetve a vonalas erózió fele-fele 
arányban okozta a vízgyűjtőt elhagyó hordalékmennyiséget. 
A 34 éven belül időszakos hangsúly eltolódások mutathatók ki e két meghatá-
rozó talajpusztulási mechanizmus között. Rövid, évszakos periódusokban válto-
zott a vonalas illetve a felületi rétegerózió dominanciája. Évtizedes léptékben a 
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vizsgálati eredmények alapján az 1984 és 1993 közötti időszakban volt a leg-
jelentősebb vonalas eróziós kártétel 
A vonalas eróziós formák nemcsak a hordalék forrásaként jelennek meg, 
hanem nagyon jelentős a szerepük a lepelerózió által megmozdított talaj nagyobb 
távolságra szállításában is. Ebből következőleg a vonalas erózió aktivitásának 
csökkentésével a lepelerózió feliszapoló hatását is érdemben lehet csökkenteni. 
Felhasznált irodalom 
Bádonyi K. - Madarász B. - Kertész Á. - Csepinszky B. 2008: Talajmüvelési módok és a 
talajerózió kapcsolatának vizsgálata zalai mintaterületen. Földrajzi Értesítő 57 /1 -4 . in print 
Betts H.D. - Trustrum N.A. - De Rose R. 2003: Geomorphic changes in a complex gully system 
measured sequential digital elevation models, and implications for management. Earth Surf. 
Proc. 28, 1043-1058. 
Begon M. - Harper J.L. - Townsend C.R. 1996: Ecology. Blackwell Science Maidén, USA. 715. 
Capra A. - Mazzara L.M. - Scicolone B. 2005: Application of the EGEM model to predict 
ephemeral gully erosion in Sicily, Italy. Catena 5 9 , 1 3 3 - 1 4 6 . 
Daba S. - Rieger W. - Strauss P. 2003: Assessment of gully erosion in eastem Ethiopia using 
photogrammetric techniques Catena 50, 2 7 3 - 291. 
De Vente J. - Poesen J. - Verstraeten G. - Van Rompaey A. - Govers G. 2008: Spatially distributed 
modelling of soil erosion and sediment yield at régiónál scales in Spain. Global and Planetary 
Change 6 0 / 3 4 , 3 9 3 4 1 5 . 
Descroix L - Gonzalez B.J.L - Viramontes D. - Poulenard J. - Anaya E. - Esteves M. - Estrada J. 
2008: Gully and sheet erosion on subtropical mountain slopes: Their respective roles and the 
scale effect. Catena 72/3, 325-339. 
Desmet P.J.J. - Poesen J. - Govers G. - Vandaele K. 1999: Importance of slope gradient and 
contributing area for optimál prediction of the initiation and trajectory of ephemeral gullies. 
Catena 37, 377-392. 
Dijck S. - Asch T.H. 2002: Compaction of loamy soils due to tractor traffic in vineyards and 
orchards and its effect on infiltration in southern Francé. Soil and tillage research 63, 141 -153 . 
Dotterweich M. - Schmitt A. - Schmidtchen G. - Bork H.R. 2003: Quantifying historical gully 
erosion in northern Bavaria. Catena 50, 135-150. 
Hessel R. - Asch T. 2003: Modelling gully erosion for a small catchment on the Chinese Loess 
Plateau. Catena 54, 131-146. 
Jakab G. - Kertész Á. - Madarász B. - Dezső Z. 2006a: A vonalas és lepelerózió arányának 
vizsgálata vízgyűjtő léptékben. III. Magyar Földrajzi Konferencia C D kiadvány, MTA-FKI 
Budapest. 
Jakab G. - Kertész A. - Dezső Z. - Madarász B. - Szalai Z. 2006b: The role of gully erosion in totál 
soil loss at catchment scale. Transport of Water, Chemicals and Energy in the Soil-Crop 
Canopy-Atmosphere System Bratislava, Proceedings CD, ISBN 8 0 - 8 5 7 5 4 - 1 5 - 0 
Jakab G. 2006: A vonalas erózió megjelenésének formái és mérésének lehetőségei. Tájökol. Lapok 
4, 17-33. 
Kertész A - Centeri Cs. 2006: Soil erosion in Hungary. In: Bordman J. - Poesen J. (eds): Soil 
erosion in Europe. Wiley, England. 139-154. 
116 
Kirkby M.J. - Bull J. - Poesen J. - Nachtergaele J. - Vandekerckhove L. 2003: Observed and 
modelled distributions of channel and gully heads, with examples from Spain and Belgium. 
Catena 50, 4 1 5 - 434. 
Lang A. - Bork H.R. - Mackel R. - Preston N. - Wunderlich J. - Dikau R. 2003: Changes in 
sediment flux and storage within a fluvial system: somé examples from the Rhine catchment. 
Hydrological Processes 17, 3321 -3334 
Li Y. - Poesen J. - Yang J.C. - Fu B. - Zhang J.H. 2003: Evaluating gully erosion using 137Cs and 
210Pb/I37Cs ratio in a reservoir catchment. Soil and Tillage Research 69, 107-115. 
Martinez-Casasnovas JA. - Ramos MC. - Poesen J. 2004. Assessment of sidewall erosion in large 
gullies using multi-temporal DEMs and logistic regression analysis. Geomorphology 58, 305-321. 
Menendez-Duarte R.. - Marquinez J. - Fernandez-Menendez S. - Santos R..2007: Incised channels 
and gully erosion in Northern Ibérián Peninsula: Controls and geomorphic setting CATENA 
71/2, 267-278 . 
Poesen J. - Nachtergaele J. - Verstraeten G. - Valentin C. 2003: Gully erosion and environmental 
change: importance and research needs. Catena 50, 91-133 . 
Ries J.B. - Marzolff I. 2003: Monitoring of gully erosion in the central Ebro Basin by large scale 
areal photography taken from a remotely controlled blimp. Catena 50, 309-328. 
Sidorchuk A. 1999: Dynamic and static models of gully erosion. Catena 37, 401—U4. 
Souchére V. - Cerdan O. - Ludwig B. - Le Bissonnais Y. - Couturier A. - Papy F. 2003: Modelling 
ephemeral gully erosion in small cultivated catchments. Catena 50, 4 8 9 - 505. 
Stankoviansky M. 2002: Historical evolution of permanent gullies in the Myjava Hill Land, 
Slovakia. Catena 723, 1 - 17 
Stolte J. - Liu B - Ritsema C.J. - van den Elsen H.G.M. - Hessel R. 2003: Modelling water flow and 
sediment processes in a small gully system on the Loess Plateau in China. Catena 54, 117-130. 
Szerbín P. - Koblinger-Bokori E. - Végvári I. - Ugrón Á. 1999: Caesium-137 migration in 
Hungárián soils. The Science of the Totál Environment 227, 215-227. 
Torri D. - Regüés D. - Pellegrini S. - Bazzoffi P. 1999: Within-storm soil surface dynamics and 
erosive effects of rainstorms Catena 38, 131-150 
Tóth A. - Szalai Z. 2007: Tájökológiai és tájtipológiai vizsgálatok a Tetves-patakvízgyűjtőjén. 
Tájökológiai Lapok 5, 131-142. 
USDA Soil Conservation Service 1992: Ephemeral gully erosion model EGEM. Ver.2.0 DOS User Manual. 
Vandekerckhove L. - Muys B. - Poesen J. - De Weerdt B. - Coppe N. 2001: A method for 
dendrochronological assessment of medium-term gully erosion rates. Catena 45, 123-161. 
Vandekerckhove L. - Poesen J. - Govers G. 2003: Medium-term gully headcut retreat rates in 
Southeast Spain determined from aerial photographs and ground measurements. Catena 50, 
329-352. 
Vandekerckhove L. - Poesen J. - Oostwoud W.D. - Gyssels G. - Beuselinck L. - Luna D.E. 2000: 
Characteristics and controlling factors of bank gullies in two semi-arid mediterranean 
environments. Geomorphology 33/1-2 , 37-58 . 
Vanwalleghem T. - van den Eeckhaut M. - Poesen J. - Deckers J. - Nachtergaele J. - van Oost K. -
Slenters C. 2003: Characteristics and controlling factors of old gullies under forest in a 
temperate humid climate: a case study from the Meerdaal Forest (Central Belgium). 
Geomorphology, 1 -15 . 
Várallyay Gy 1999: Talajvédelem, természetvédelem. Ökológia, környezetgazdálkodás, társadalom 
10, 33-40 . 
Várallyay Gy. 2001: A talaj vízgazdálkodása és a környezet. Magyar tudomány 46/7, 799-815 . 
Yongqiu W. - Cheng H. 2005: Monitoring of gully erosion on the Loess Plateau of China using a 
global positioning system. Catena 63/3, 154—166. 
117 

A padkás erózió folyamata és mérése az Alföldön 
Kovács Ferenc - Rakonczai János 
A ' 
Problémafelvetés 
A padkás erózióban érintett területek kiterjedése jelentős hazánkban, de kevés 
helyen olvashatunk e felszínformák geomorfológiai értékeléséről (Strömpl 1931, 
Dövényi et al. 1977, Tóth 2003, Rakonczai és Kovács 2006), pedig a padkás fel-
színek kutatásával meghatározható a síkvidéki erózió mértéke. A főleg szikes 
területeken található padkák elsősorban a vízrendezések előtt rendszeresen elöntött 
vidékeken jellemzők, de megjelennek a tájrendezési munkálatokhoz kapcsolódva is. 
A padkás erózió vizsgálata elsősorban természetvédelmi és mezőgazdasági 
szempontok miatt fontos. Probléma a padkahátakon élő védett, reliktum fajok 
erőteljes élettér csökkenése, illetve mivel vizes élőhelyekről is szó van, az erózió 
vizsgálatához kötődő térfogatszámítások előnyösek az esetleges vízpótlás tervezé-
séhez (ennek lehetősége a gyakorlat szerint egyre aktuálisabb). Az erózióval a 
mezőgazdasági termelést csökkentő összetevők kerülnek a környezetbe (nő a só-
tartalom a közelben lévő szántókon) és a talaj lepusztulásával csökkenek a termő-
területek, aminek elsősorban a nagy kiterjedésű legelők látják a kárát. 
A jelentős területeket elfoglaló, szélsőséges vízgazdálkodású szikesek a tájat 
ért változások érzékeny mutatói. A talaj és talajerózió olyan tényező és funkció, 
amelyek a mintaterületeinken alkalmasak a változásokat jelző földrajzi folyama-
tok értékelésére. Harmati (2000) felső-kiskunsági méréseivel a 0-40 cm-es talaj-
réteg 34%-os sócsökkenését és 13,45 t/ha só kilúgozódását feltételezi 13 év alatt! 
A Szabadkígyósi pusztán 30 évet átfogó vizsgálat a 0-30 cm-es rétegben mára 
negyedannyi sótartalmat állapít meg Barna (2008). Járó (2000) szerint a mocsár-
és lápréteken jellemző többletvízhatás csökkenés az Alföldön 1 millió ha-on okoz 
szikesedést. Szendrei és Tóth (2006) az AGROTOPO-n jelzett szoloncsákok he-
lyén egyre inkább szoloncsák-szolonyeceket talál. 
A globális klímaváltozás lokális hatásához kötődő aridifikáció miatt a szik-
padkák fejlődésében több tényező okozhatott változásokat az utóbbi évtizedek-
ben. Elsősorban a szemiarid jelleg fokozódását (intenzívebb csapadék), a sztyep-
pesedési folyamatok megjelenését, a fokozódó szárazság miatt ritkuló növénytaka-
rót, a talajok szerkezeti leromlását, valamint a tájrendezési munkálatokat említhet-
jük meg. 
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A sajátos mikroformakincset formakomplexumokként lehet felfogni. A szik-
padka a zárt szikes pusztai gyeppel borított, ép talajszelvényü térszínnek (hát, 
padkatető), különböző lejtöszögü peremmel való leszakadása (padkaperem) egy 
alacsonyabb, a lehordódott talajt tartalmazó térszínbe (sziklanka), majd a legmé-
lyebb szikfokba (szikfenék, sziklapos). A padkaperem sokszor vonalszerüen je-
lenik meg, máskor több méteres fokozatos átmenetet képez (1-2. ábra). A sziki ér 
a kezdeti padkásodási folyamat haladását mutatja és a szikfenék terebélyesedése -
sziklapos kialakulása - után a felesleges vizet szállítja el az erózióbázis felé. A 
lejtés irányába mozgó csapadékvíz hatása mellett a csepperózió, a víz oldása 
(szik-töbör), vizes időszakban a hullámzás ereje is rombolhatja a felszínt. Az eró-
ziós felszínen félsziget- és szigetszerű mikroformák alakulnak ki. A folyamat 
során az oldható sók részben a mélybe szivárognak, illetve felszíni „sóvirágzást" 
okozhatnak. A szilárd kőzetszemcsék nagy részét a sziki erek, vagy a szelek szál-
lítják el. 
1-2. ábra: Meredek padkaperem, ill. sziklankába belesimuló szikpadka 
és mérése Miklapusztán 
Az erózió megjelenésének feltétele, hogy a síkságon - akár néhány cm-es -
relatív magassági különbségek alakuljanak ki. Az első fázis a padkásodás megin-
dulása, a második a kialakult padkás felszínek pusztulása. Természetes körülmé-
nyek között az alluviális formakincs (medermaradványok, folyóhátak) okozza a 
terep lejtését, de a padkásodás indulhat el a szárazsággal járó nagyméretű talajre-
pedések nyomán is. Az antropogén hatások (területhasználat, csatornák, utak, 
koncentrált állati taposás) is a relief energia növekedését eredményezik, vagy a 
már padkás felszínt tagolják. Tóth (2003) szerint a szikes felszínfejlődés stá-
diumai: iniciális, juvenilis, maturus és szenilis állapot, illetve az antropogén ha-
tásra bekövetkezett felszínfejlődés. 
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A felszínfejlődést döntően a relatív magassági különbség és a talajszerkezet 
befolyásolja, de hatása van rá a növényzettel való fedettségnek is. Rakonczai és 
Kovács (2006) a padkás erózió típusait különíti el: hátráló erózió, leszakadásos 
erózió, lineáris erózió, areális erózió (átmeneti formái is ismertek). 
Az erózió mérésének módszerei és lehetőségei 
A folyamat értékelésének nemcsak a magyar de a nemzetközi szakirodalma is 
szegény. A hazai kutatásokon kívül (Dövényi et al. 1977, Tóth 2003, Rakonczai 
és Kovács 2006) a padkás erózióban alkalmazható vizsgálati módszerekről tudunk 
(Sirvent et al. 1997, Gabet 1998, Castillo et al. 2002, Szatmári 2006). A recens 
geomorfológiai változások mérésénél kérdés, hogy a rövidebb idő alatti változá-
sok mennyiben általánosíthatók, valamint, hogy a változások értéke hogyan viszo-
nyul mérési pontosságunkhoz. 
Jellemző alkalmazás a jelzőkarós módszer, melyet elsősorban az árapály 
csatornák menti padkák hátráló eróziójának mérésére használnak (Gabet 1998, 
Castillo et al. 2002). A meredek padkák vonalától adott távolságban és mélység-
ben leszúrt jelzőkarókhoz viszonyított mérésekkel horizontális és vertikális 
eróziót/akkumulációt mérnek. A folyamat ezeken a területeken természetesen lé-
nyegesen gyorsabb: akár 75 cm/év-es hátrálással, 4,5 cm-es magassági pusztulás-
sal számolhatnak. Általános vélemény, hogy emberi hatás itt is jelentősen növeli 
az eróziót. Ide kapcsolódik a mérőállomás alkalmazása is, amellyel időnként 
jellegzetes terepi pontokat mértek be (Gabet 1998). 
Sirvent et al. (1997) badland területeken alkalmazott módszere a profilométer. 
Fakereten elhelyezett alumínium pálcák a talajfelszínre való lehullásuk után kiraj-
zolják a formák (szikpadkák) pontos alakját. A keretre erősített milliméterpapírral 
leolvasható a felszín pusztulásának mértéke. 
Értékelésünkhöz a mintaterület sajátosságai, az archív anyagok és a rendelke-
zésünkre álló mérési technikák függvényében több módszert összehangoltan 
alkalmaztunk. Ahol a domborzat ábrázolására a régi térképi felvételezések 
rendelkezésre álltak, a vizsgálatunkat hosszabb időszakra is kiterjesztettük. Az 
erózió folyamatának értékelése különböző években készült, különböző típusú, 
méretarányú és pontosságú adatforrásokra alapuló változásvizsgálatok alapján tör-
tént. A több, mint 100 évet felölelő vizsgálat mérései alapján már értékelhető 
változások regisztrálhatóak, de az erózió mértékére vonatkozó adataink a 10-15 
éves kontroliig csak információként kezelendők. 
A padkák hátrálásának mérésére három fő irányt jelöltünk ki: 
1) terepi adat-felvételezés, mérés digitális mérőállomással és GPS-el: A terepi 
mérések (SOKKIA Set310 mérőállomással 2003-ban és 2007-ben) mm pon-
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tosságú eredményt szolgáltatnak (lásd 2. ábra). A terepi pontokból szerkesztett 
határvonalak adták a legpontosabb információkat a padkák kiterjedéséről. 
2) fotogrammetriai értékelés: A 2000. és 2005. évi légifényképezési program 
képeinek interpretációjánál a vakszik és vegetáció kontrasztját kihasználva 
vektorizáltuk a függőleges, lehetőleg növényzetmentes peremű szikpadkákat. 
A sztereo-képpár alapú 3 dimenziós modellt is értékeltük (Kovács et al. 2006). 
3) GIS elemzés térképek alapján: Az 1882. évi III. katonai felmérés (1:25.000), 
az 1960-as és 1982-es topográfiai térképek (1:10.000) felhasználásával értékel-
tük a nagy méretű padkák változását. Az eredmények informáló jellegűek és a 
műszeres mérések megalapozását szolgálják, de egyben irányadók is a ma 
jellemző erózió megállapításához. 
A több mintaterületen folytatott vizsgálatok közül jelen tanulmányban a 
Miklapusztán elért eredményeinket közöljük részletesebben (3. ábra). 
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3. ábra: A padkás erózió mérésének mintaterületei az Alföldön 
Szoloncsák szikes nagypadkás eróziója (Miklapuszta) 
A Duna egykori árterén fekvő szoloncsák-szikes Európa egyik leglátványosabb 
padkás szikese. A padkák többségében fél méternél magasabbak, de nem egyszer 
meghaladják az 1 métert is. 
Az 1882-1982 közötti időszakban, a szikformák határvonalai közötti, több 
mint 100 méteres különbségnél a hátrálást nagynak és gyorsnak minősíthetjük 
(4. ábra, 1. táblázat). Ez több, mint 1 m/év-es változás még akkor is nagyon nagy, 
ha a bizonytalanság miatt ennek a töredékével számolnánk. Hasonlóan gyors 
eróziót állapítottunk ott, ahol 1960-1982 között mérhető különbség adódott. 
Az 1882-es térképen jól azonosítható összefüggő padkahátak feldarabolódása 
alapján az 1982-es topográfiai térképen magán is lehet következtetni a padká-
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sodás mértékére. Ha megmérjük a XIX. században még egységes padkahátakon 
belül kialakult új padkaszigetek egymástól való távolságát és ezt a lineáris eróziós 
hatás miatt megfelezzük, akkor egy évszázad változását becsülhetjük meg. Ezekre 
az értékekre nem vonatkozik számos említett pontatlansági tényező! 
meredek padkaliutur l9X2-bcn 
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a x/iiiivonal.ik szerint 
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4. ábra: A szikpadkás felszínfonnálódás jellemzése Miklapusztán 
A 4. ábra „valószínűsíthetően nagy és gyors padkahátrálás" és „padkaszigetek 
elkülönülésének vonala" kategóriák helyszínein átlagosan 10-15 cm/év-et állapít-
hatunk meg, de sok helyen számolhatunk 30 cm/év-es, sőt akár 5 0 - 7 5 cm/év-es 
padkahátrálással! 
Néhány padkánál az 1982-es vonal a száz évvel előtti határon kívül fut (pl. 4-
es padka), mivel a magasabb részekről lehordódott anyag a sziklankán rakódhat 
le, és a szikpadka nem hátrál. 
Több esetben is megfigyelhető a paraméterek fejlődésének legintenzívebb 
változata; csökkenő terület mellett nő a padkaperem hossza (4. ábra: pl. 1, 4, l-es 
padka). Ezeket a padkahátakat csak a formájuk alapján is különösen sérülékeny-
nek minősíthetjük, itt a talajdegradáció felgyorsulása várható. 
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A területi lepusztulás a III. katonai felméréshez viszonyítva az egyes padkákat 
nézve, átlagosan 40%-os. A XIX. század végén körülbelül 4,5 ha-os padkahát 
átlagméret mára alig 1,5 ha-ra csökkent, úgy, hogy eközben számuk megduplázó-
dott (7. táblázat). 
1. táblázat: Az erózió mértéke a 4. ábra egyes szikpadkáinál 
Szikpadka Eredeti terület 1982. évi terület Feltételezhető 
száma (ha) (ha) erózió (tn/év) 
1 14,58 12,45 kb. 1 0 0 
6 17,18 11 ,2 > 2 0 0 
A fokozottan veszélyeztetett területeket jól kijelöli az utak, csatornák hálóza-
tának sűrűsödése, mely bizonyítja, hogy a tájhasználat az erózió talán legfőbb 
okozója. 1852-ben a terület 97%-a a 0-40 m/ha-os űtsürüségi kategóriákba tarto-
zott, de 2000-ben már 40%-os a 40-120 m/ha-os osztály részaránya. 
1980-2000 közötti időben jól megfigyelhető, degradálódó felszíneket a minta-
területen is, valamint az azonosítható felsorolt padkahátakon belül is térben kon-
centráltan figyelhetjük meg (4. ábra pl. 1, 4, 6, 9, 14-es padka). Az erózió 
mértéke e hátráló padkaperemeken átlagosan 20 cm/év, míg a legnagyobb hátrálás 
a 0,75-1 m/év. A térképeknél tapasztaltakhoz hasonlóan az 1., 6. és 9. számú 
padkáknál átlag feletti a hátrálás mértéke. A térképen értékelt eróziós padkák 
közül azoknak csak a felén mértünk légifotó alapján talajpusztulást, de a képeken 
újabb gyorsan erodálódó peremeket is találtunk. Érdekes, hogy több esetben is a 
kisebb padkahátaknál interpretálhatók a magasabb értékek. 
A 2000-2003 közötti különbségek kimutatását a térképi, 0,75-1 m/év-es 
padkahátrálásra alapoztuk, amit a légifotók felbontása alapján megfigyelhetnénk. 
Méréseink alapján itt nem tudtunk lepusztulási folyamatot lehatárolni. A peremek 
és sziklankák együttes felvételezésével és az EOTR magassági értékek mérésével, 
a mérőállomás segítségével részletesen fel tudtuk térképezni a legmagasabb 
(jelenleg 1,05 m), illetve a legmeredekebb, vagyis a gyorsabban pusztuló szikfor-
mákat. Ortofotók alapján leválogattuk a padkahatároló kb. 400000 pontot, amikor 
már a szikpadka felső (belső) pereme mellett az alsó (külső) perem is meghatá-
rozható. így jól meghatározható a térképeken, felülnézeti képeken nem látható 
talajlehordódás (5. ábra). 3D perspektív technikával megjelenítettük a szikpadkás 
felszínt (Kovács et al. 2006). 
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5. ábra: Belső (padkatető) és külső (sziklapos kezdete) pontok elhelyezkedése 
TIN modellen (5-szörös torzítás, T=~lha) 
A 2003-2007 közötti terepi vizsgálatokban a szikpadka felső pereme mellett, 
az alsó peremet is felmértük a hátrálás és lehordódás együttes értékelése érde-
kében (2. táblázat). A kerületek, területek évről-évre történő összehasonlításával 
jól értékelhető a hátrálás, a padkahát csökkenése. A kerület- és területváltozások 
alapján 7-8%-os lepusztulást állapíthatunk meg. Kitűnik, hogy a padka erodált 
anyaga a sziklankára rakódik rá, így alapterülete nem változik, de a padkaperem 
lejtőszöge csökken. Térfogatszámítások alapján a padkákkal bíró területeken az 
55 m /ha/év tűnik reálisnak. 
2. táblázat: Két szikpadka kerület (K) és terület (T) értékei 
(ahol A és B két szikpadka, amelyek nincsenek beszámozva a 4. ábrán) 
Padka 2003 2007 
felső perem alsóperem felsőperem alsóperem 
K(m) T(m2) K(m) T(m2) K(m) T(m2) K(m) T(m2) 
A 5 0 3 10317 5 0 9 1 0 4 5 7 5 0 1 9 6 7 2 5 1 5 1 0 4 8 0 
B 3 2 51 3 2 5 7 3 0 4 7 3 2 5 5 
Négy év alatt a padkahátrálás 40-50 cm közötti, de akár 1,5 m is lehet (Mada-
rász 2008). A padkás erózió mértéke így 10-12 cm/év (± 0 - 2 cm), amely érték jól 
egyezik a térképen meghatározott 10-15 cm/év-el, tehát a padkák pusztulása 
folyamatos, üteme változatlan maradt az elmúlt néhány évtized során. 
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A folyamat következményei 
A padkás erózió viszonylag gyors tájformáló tényező, amely leginkább a gyep és 
legelő hasznosítású síksági területeken tapasztalható. Miután az erózió jellemzően 
cm-es, tíz cm-es nagyságrendű, a változások már egy-két évtized alatt is 
tetemesek. A folyamat jelentős talajpusztulással jár, illetve a tájképi jelentőségű 
formák pusztulását okozza természetes körülmények között is, ami jelzi, hogy a 
természetvédelem nem elégedhet meg csupán passzív módszerekkel e területen. 
Tiszántúli mintaterületeinken (3. ábra) a hátrálás mértéke kisebb, de a szabadkí-
gyósi megfigyelések szerint 25-30 év alatt a szárazodással együtt járó talaj és a 
vegetációs változások rendkívül előrehaladottak (Rakonczai és Kovács 2006, 
Barna 2008). 
Hogyan távozott el területünkről a több mint százezer m3 lepusztult anyag? 
Vannak pontos adatok arról, hogy a bepárlódó vízből korábban tetemes mennyi-
ségű sziksót gyűjtöttek, ám a rendszeres vízelvezetés hiánya miatt leginkább a 
szél általi anyagelszállítást tartjuk a legvalószínűbbnek. 
Az éghajlati változásokhoz kapcsolódó táji változások is szerepet kaphatnak az 
eróziós formák átalakulásában. A 100 éves hosszú, a 20 éves rövidebb és a 3 éves 
legrövidebb időközökben elemzett és további pontosításra szoruló vizsgálatok 
szerint a degradáció mértéke jelentősen nem változott. Tapasztalataink alapján a 
padkás talajerózió értékelésénél a mérőállomással, sztereo-képpárokkal 3 -5 éven-
ként ismételt méréssorozatok adhatnak választ a felmérés jelenlegi pontatlanságaira, 
így rövid távon megerősíthetőek, illetve megcáfolhatok az eddigi mérések. 
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3. Aktív lejtőformálódás 
3.2. Tömegmozgásos folyamatok 

A csuszamlásos folyamatok geomorfológiai kutatása 
Magyarországon különös tekintettel a sebesség kérdésére 
Szabó József 
A tömegmozgások a külső erők azon csoportját képezik, amelyeknek un. „gyors" 
típusai (csuszamlások, omlások, folyások) kioldódásuk alkalmával hirtelen, és 
látványosan változtatják meg a felszín domborzatát. Ezt a hatást a csuszamlások 
és omlások esetében még fokozza, hogy térben és időben diszkontinuus megjele-
nésük miatt akár a mozgások megszűnésének benyomását keltő hosszabb nyugal-
mi szakasz(ok) után sokszor teljesen váratlanul és nagy intenzitással újulnak ki. 
Következményük ezért rendszerint katasztrofális, de hatásterületükön minden-
képpen veszélyt jelentő. Mivel veszélyességük a társadalom számára működésük 
felszínformáló hatása útján érvényesül, működésük menetének (sebességének) 
ismerete mind a geomorfológia, mind az azok káros hatásait viselő társadalom 
számára elméleti és gyakorlati okokból is szükséges. 
Kérdés, hogy mit értsünk e folyamatok sebességén? 
Első megközelítésben nyilván azt, hogy kioldódásuk alkalmával a mozgásba 
lendült anyagok milyen gyorsan mozognak a lejtőn. A gyors tömegmozgások 
között ez az omlások esetében a legegyértelműbb, hiszen definíciójuk szerint ese-
tükben a mozgó anyag útjának legalább egy részét szabadeséssel teszi meg. A 
csuszamlásoknál azonban a csúszási felszínen való elmozdulás lényegesen széle-
sebb sebességintervallumokban történhet. A sebességértékek a mm/nap és a több 
m/s nagyságrendű tartományokba is eshetnek. Előbbi semmiképpen sem mond-
ható gyorsnak, de általában nem is tekinthető egyértelműen csuszamlásnak (vö. 
„progresszív kúszás"). A tipikus csuszamlásókban sokkal inkább a második nagy-
ságrendhez közelálló sebességgel mozog az anyag. 
Második megközelítésben a csuszamlások sebessége a gyorsmozgású periódu-
sok és az olykor egyáltalán nem rövid nyugalmi szakaszok akár többszörösen 
ismétlődő együtteséből számítható. (Vagyis a számolható átlagsebességet ez eset-
ben a meghosszabbodott idő csökkenti.) E folyamatok hatásai hosszabb távon 
nyilvánvalóan a második módon meghatározott sebességek eredményei. Geomor-
fológiai szempontból sokkal inkább a hosszabbidejü hatás a fontos. Egy táj 
geomorfológiai képének összetevőiként rendszerint a hosszabb idő alatt, akár 
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többszörös megszakítással alakult csuszamlásos formák jelennek meg. A csu-
szamlások veszélyelvű megközelítésénél viszont többnyire az éppen kioldódott 
mozgás sebessége a mérvadó. 
A konkrét mozgások sebességének vizsgálata az aktív állapotú, még mozgó 
csuszamlásokon a fenyegető következmények prognosztizálását, vagy azok lehe-
tőség szerinti elkerülését szolgálja, s kivitelezését elsősorban a geotechnika, talaj-
mechanika, földmérés körében működő cégek intézmények végzik, de ezek az 
eljárások a geomorfológiától sem idegenek. A hosszabb idő alatt létrejött felszín-
változások értelmezése és értékelése viszont inkább a geomorfológiát jellemezte 
és jellemzi. A választóvonal természetesen nem húzható meg mereven, már csak 
azért sem, mert a konkrét kutatások mindkét nagy területen belül is sokféle 
indíttatásúak voltak. A mozgások materiális alapjaira és mechanizmusára kon-
centráló kutatók és kutatások elsősorban a földtannak a műszaki tudományokhoz 
közelálló vagy éppen annak kereteibe tartozó intézményeiben folytak, de szép 
számmal résztvettek és résztvesznek benne a kvartergeológia területén is működő 
geográfus geomorfo-lógusok. Az összehasonlító formaanalízisre alapozó csuszam-
lásvizsgálatok viszont döntően geográfus szemléletű geomorfológusok munkái. A 
különböző nézőpontok, módszerek és célok azonban gyakorta egy konkrét kuta-
táson belül is megjelentek és megjelennek. 
Az éppen aktív folyamatok konkrét sebességének vizsgálata a felszínformák 
magyarázatára és az azokat létrehozó jelenségek értelmezésére koncentráló 
geomorfológiától sem idegen ugyan, s ez a földcsuszamlásokra is igaz, hiszen pl. 
egy, már nyugalomba került csuszamlás lefolyásának rekonstruálásakor a konkrét 
sebességek kérdése is felmerül, de a geomorfológiában céljának megfelelően a 
csuszamlások esetében is gyakoribb a sebességnek, mint a felszínfejlődés üte-
mének az értelmezése és megragadása. Ez pedig azt (is) jelenti, hogy a geomor-
fológus időlegesen nyugalomban lévő, de még recens, sőt már lezárult (esetleg 
fosszilis) csuszamlások formai és anyagelemzéséből azok keletkezési korára (vagy 
fejlődési szakaszaira) következtet, és geomorfológiai helyzetükkel összevetve 
határozza meg a felszín általuk előidézett változásának sebességét. Vagyis a 
sebesség itt voltaképpen a csúszásban résztvevő anyag elmozdulásának (megtett 
út) és a keletkezés korának (idő) hányadosa. 
Az alábbiakban ennek a kutatási elvnek a magyarországi csuszamlás vizsgálatok-
ban való megjelenéséről, érvényesüléséről és fejlődéséről adunk rövid áttekintést. 
A földcsuszamlások felszínalakító sebességének megállapításához a fentiek 
értelmében mindenekelőtt a formaazonosításra volt szükség, hiszen a csuszamlá-
sos formák felismerése az első feltétele annak, hogy azok anyagának származási 
helyére és a forma korára (út/idő) következtetni lehessen. Ilyen értelemben a 
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magyar morfológiai csuszamláskutatás magasszinvonalú kiindulópontja Cholnoky 
Jenőnek kolozsvári professzorsága (1908-18) idején az erdélyi Mezőségen 
folytatott munkája, amelyek alapján valamivel később a magyar csuszamláskuta-
tás kiemelkedő jelentőségű tanulmányait írta (Cholnoky 1919, 1922, 1926). E 
viszonylag jól ismert és sokat idézett munkák legfőbb jelentősége abban van, 
hogy azokban a szerző a csuszamlásokhoz, mint olyan geomorfológiai hatóténye-
zőkhöz közelített, amelyek egy táj morfológiai fejlődéstörténetének, jelenlegi 
morfológiai arculatának, és így a benne élő ember tevékenységének a jelenben is 
sok vonatkozásban irányítói és meghatározói lehetnek. Világosan felismerte a 
csuszamlások egyik fontos típusának (suvadás) feltételeit, mechanizmusát és 
jellegzetes formaelemeit. Közel egy évszázad után elmondható, hogy formameg-
nevezéseinek jó része (pl. suvadás, hepe-hupa, stb.) későbbi, olykor negatív 
vélemények ellenére is, bekerült a szakma magyar szótárába. Mivel e csuszamlá-
sok formái a medence laza üledékanyagán viszonylag gyorsan pusztulnak, a 
vizsgált területen a morfológiai képet sok helyen uraló jelenlétük recens voltukat, 
ismétlődő gyors mozgásukat is igazolja.2 
A kormeghatározáshoz, és így a felszínformálás sebességének meghatározásá-
hoz fontos differenciált csuszamlásos formaanalízis előrelépésében nagyjelentő-
ségű volt Peja Győzőnek főként az 1950-es években kifejtett munkássága (pl. 
Peja 1956), amely a korábbi folyamatok azonosítását segítő csuszamlásos formák 
olyan széles körét mutatta be, hogy azok alapján a magyar morfológiában először 
tehetett kísérletet a csuszamlások tipizálására3. A Peja nyelvhasználatában meg-
jelent iker-, testvér-, fióksuvadás kifejezések már önmagukban is a keletkezés 
relatív korára, s így áttételesen azok sebességére utalnak. Mivel kutatási területe 
jelentős részben a Bükk E-i oldalának harmadkori dombsági előtere volt, az ott 
folyó szénbányászat konkrét tömegmozgás generáló hatásával is szembesült, és a 
fiatal, antropogén hatásra kialakult formák (montanogén csuszamlások) esetében 
a keletkezési idő pontos datálása a csuszamlások felszínformáló sebességének 
konkrét meghatározását segítette (vö. pl. az Arlói-tó kialakulása). 
Az aktív, gyakran súlyos gazdasági károkat sőt katasztrófákat okozó csuszam-
lások tanulmányozására különösen a balatoni és dunai magaspartok, valamint a 
főváros budai oldalának (Óbuda, Várhegy) földmozgásai nyújtottak jó példákat. A 
magyar csuszamlásvizsgálatok zöme - nem véletlenül - ezekre a területekre 
2 A földcsuszamlásokat tárgyaló első magyarországi tudományos munkák (Inkey 1877, Bemáth 
1881, Schafarzik 1882) konkrét „földmozgásokat" ismertetnek a Somogy megyei Döröcskéről, a 
Balaton mellől illetve Budáról, s ilyen értelemben az aktív mozgások sebességét is érintik. 
3 Ebben az időben műszaki oldalról is készült már csuszamlásosztályozás (Galli 1952), amely a 
mozgás mechanizmusának differenciáin alapult, s benne főként Sharpé (1938) gondolatai tükröződtek. 
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koncentrált. A csuszamlások sebességére is adatokkal szolgáló feldolgozások zö-
me a tágabb értelembe vett műszaki földtanból származott. A balatoni csuszamlá-
sok főleg a kenesei magaspart alatti vasútvonal megépülése (1908) után, a 
budaiak pedig a kiscelli agyagon bekövetkezett mozgások sorozatos kárai miatt 
kerültek a figyelem előterébe (Vendl 1929). E kutatási irány későbbi szakaszába 
tartoznak a Duna menti magaspartok csuszamlásainak, omlásainak, rogyásainak 
Sztálinváros (Dunaújváros) alapítását követő részletes elemzései. Jól jellemzi ezt 
a helyzetet a Hidrológiai Közlöny 1952/11-12. száma, ahol egyszerre négy, a 
dunai és balatoni mozgásokat elemző tanulmány jelent meg (Kézdi, Galli, Dóm-
ján, Papp). A dunai magaspartok, mivel mozgásaik más jelentős létesítményeket 
ill. településeket (Dunaföldvár, Paks, Ercsi, Dunaszekcső, stb.) is veszélyeztetnek, 
szinte folyamatosan intenzív mérnök-geológiai és geomorfológiai kutatások 
szinterei lettek (Horváth és Scheuer 1976, Pécsi et al. 1979, Scheuer 1979, Pécsi 
és Scheuer 1980, Fodor et al. 1981 és 1983, Pécsi et al. 1987. stb.). E vizsgálatok 
körébe illeszkedik Pécsi Márton csuszamlásvizsgálatainak jelentős része is. Az 
1970. évi nagy dunaföldvári csuszamlás részletes elemzése hozzájárult a formák 
és folyamat-típusok közti korreláció pontosabb leírásához (pl. a szeletes csuszam-
lások esetében Pécsi 1971b), és egy modem, a csúszópálya jellegére alapozott 
csuszamlás-klasszifikációt is eredményezett (Pécsi 1971a). 
A csuszamlásoknak a tájformálásban játszott szerepére és folyamatok ütemére 
(sebességére) a lazaüledékes dombságok részletes geomorfológiai vizsgálata 
szolgált sok adalékkal. E vonatkozásban a Dunántúlon főként a Tolna-Baranyai-
dombságról készült munkákat (Ádám 1969, Juhász. 1972, 1974, később Lovász 
1985) kell említeni. Észak-Magyarország medencedombságainak csuszamlásai 
hosszú ideig szinte csak az említés szintjén jelentek meg a velük foglalkozó mor-
fológiai munkákban, sőt a K-i rész (Sajó-Bódva köze, Cserehát) csuszamlásos 
folyamatai még Peja munkássága ellenére is teljesen ismeretlenek maradtak. Ez 
azért is különös, mert a legrosszabb állékonyságú pannóniai üledékek ott fordul-
nak elő a legnagyobb kiterjedésben, és elsősorban a szerző munkái (Szabó 1971, 
1978, 1985a, stb.) alapján vált világossá, hogy e dombságokon nemcsak az aktív 
mozgások igen elterjedtek, hanem a völgylejtők morfológiai képének alakításában 
a pleisztocén óta kiemelkedő jelentőségűek.4 A dombsági csuszamlások részletes 
4 Részletes felvételük hozzájárult egy olyan csuszamlásosztályozási rendszer kidolgozásához, amely a 
korábbi magyar eredmények mellett a nemzetközi tendenciákra is tekintettel a csúszópálya kialakulási 
körülményei, az erózióbázishoz és a lejtő felszínéhez viszonyított helyzete valamint anyagi minősége 
alapján a formai megjelenés sajátosságainak figyelembevételével ad világos áttekintést a csuszamlásos 
jelenségekről (Szabó 1983, 1985b). 
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megismerése lényegesen hozzájárult ahhoz, hogy e folyamatoknak a geomorfoló-
giai fejlődéstörténetben játszott szerepét reálisabban lehessen látni. A dombságok 
ismétlődően kiújuló aktív mozgásai ugyanis alkalmat adnak arra, hogy néhány 
évtized csuszamlásos lejtőváltozását világosan észlelni lehessen. Hasonló jelentő-
ségűek voltak a Hernád magyarországi szakaszán az 1980-as évek közepétől 
végzett vizsgálatok, amelyek alapján kimondható, hogy napjainkban Magyaror-
szágon a csuszamlásos lejtőformálás itt folyik a legintenzívebben (Szabó 1997). A 
magaspartot alámosó folyó általános csuszamlásgeneráló hatásához hozzáadód-
nak az időnkénti extrém időjárási körülmények (pl. a kiugróan csapadékos téli 
félévek), s olyankor a magasparti sáv tekintélyes részén több tízméteres szezoná-
lis anyagáthalmozás regisztrálható (1. ábra). 
1. ábra: Aktív folyásos csuszamlás a Hernád balpartján 
Sóstófalva vonalában a Veresmart alatt. 
1=fő szakadásfal, 2= a szakadásfalról leomlott, lemosott üledék, 3= a csuszamlás akkumulációs 
zónái, 4= túlmélyített részek (hepék), 5= a lecsúszott anyag folyóba nyomuló pereme, 6= elhelyezett 
helyzetmérő cövekek (bekarikázva a kihelyezés után másfél évvel még megtalált cövekek) - 1994. 
évi állapot 
Ei3» EZ> EÜ34 !T®J6 
A tömegmozgásos folyamatok - elsősorban a csuszamlások és rokonjelensége-
ik - mind nyilvánvalóbbá váló és növekvő gazdasági veszélyessége, valamint 
országos elterjedtségük mértékének még mindig meglehetősen hiányos ismerete 
érlelte meg az 1970-es évek elejére azt a gondolatot, hogy a föld- és műszaki 
tudományok összefogásával egy nagyvolumenű felvételező program valósuljon 
meg az ország „felszínmozgásainak"5 kataszterezésére. Az 1972-ben induló és az 
ellenőrző felvételekkel több mint egy évtizedig tartó munkákat a Központi Föld-
5 A kataszterező program során ezt, a résztvevő tudományterületek konszenzusával kialakított 
kifejezést használták, s az lényegében a geomorfológiában már általánosan használt tömegmozgás 
foga lom szinonimája. 
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tani Hivatal (KFH.) fogta össze, s benne a földtani és műszaki szakemberek mel-
lett több mint egy tucat geográfus is részvett. Ezt a vállalkozást, amelynek kere-
tében 1980-ig 987 felszínmozgás részletes felvétele készült el, joggal tekinthetjük 
az eddigi csúcspontnak a magyarországi csuszamlásos folyamatok extenzív kuta-
tásában. Sajnos a felvételek kiértékelésére mindmáig csak töredékesen került sor 
(v.ö. Józsa 1985, Fodor és Kleb 1986, majd később Szabó 1996a, 1996b). Ez a 
nagylélegzetű program a geográfián belül is kétségtelenül fellendítette a felszín-
mozgások vizsgálatát, és új csuszamlásos formák váltak ismertté, (pl. Pécsi 
1971a, Juhász 1972, Pécsi és Juhász 1974, Pécsi et al. 1976, később Lovász 1985, 
Ádám és Schweitzer 1985, stb.). Másrészt nyilvánvaló lett, hogy e témában 
nagyon eredményes tudományközi együttműködésre van lehetőség és szükség. 
Dolgozatunk tárgya szempontjából kiemelendő, hogy a kataszterezés elismerést 
érdemlő eredményei ellenére sem volt teljes. A különböző tájegységekben nem 
volt azonos a feldolgozás mélysége, és fehér foltok is maradtak. Általánosnak 
mondható, hogy benne a konkrét gazdasági károkat okozó mozgások hangsúlyos 
szerepet kaptak, ezek pedig a felvételek idején is jobbára aktívak voltak, és jelen-
tős részük kiváltásában döntő szerepe volt a társadalomnak. A felvételi adatok 
összegyűjtésével így lehetett megszerkeszteni pl. az Északi középhegység mint 
nagytáj területén az aktív és az antropogén hatásra bekövetkezett felszínmozgások 
viszonylagos arányát bemutató kartogramokat (2 és 3. ábra). Az antropogén 
eredetű mozgások aránya a nagytáj egészén mintegy 29%, de részesedésük 
14 kistájban az 50%-ot is eléri. Ezek elsősorban a hagyományos ipari és bányá-
szati területeken vannak többségben. A mozgások 15%-a vegyes eredetűként 
került felvételre. Az is tanulságos, hogy a felvételek idején a kataszterezők a 
mozgások ugyancsak 29%-át minősítették aktívnak. Ezek az adatok világossá 
teszik, hogy a csuszamlások (a felvételezett felszínmozgások több, mint 90%-a a 
csuszamlások kategóriájába tartozott!) felszínalakítást is eredményező (és egyút-
tal természetesen károkat is okozó) „sebessége" a társadalom által erősen átfor-
mált területeken növekvőben van, és a sebesség értéke e gyakran kioldódó moz-
gások vizsgálata alapján a jövőben egyre pontosabban meghatározható lesz. 
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2. ábra: Az antropogén eredetű felszínmozgások részaránya az Északi 
középhegység kistájaiban - a KFH kataszterezö programjának 
eredményei alapján (Szabó 1996b) 
3. ábra: Az aktív felszínmozgások részaránya AZ Északi középhegység kistájaiban 
a KFH kataszterezö programjának eredményei alapján (Szabó 1996b 
A kataszterező program utáni időszak vizsgálatai mutatták ki, hogy a magyar-
országi vulkáni hegységekből korábban csak hézagosan és esetlegesen leírt csu-
szamlásos formák (pl. Láng 1953, 1955a, 1955b, 1967, Székely 1961) e hegységek 
morfológiai képének nem lényegtelen, sőt bizonyos peremi lejtőzónákban, fosszi-
lis kalderaperemeken, a fekükőzetig bevágódott völgyek oldalain meghatározó 
összetevői (Szabó 1991, 1996b). Bár ezek a kemény lávarétegek közötti elmállott 
tufarétegeken vagy a vulkánitok laza feküin lejátszódott csuszamlások jórészt már 
lezárult folyamatok, s a formáik is jelentős részben fosszilizálódtak, a korábbi 
felszínfejlődésben elhanyagolhatatlan szerepet játszottak. Az is kiemelendő, hogy 
a vulkáni hegységek területén nem jelentéktelen számú recens csuszamlás is elő-
fordul. Ezek a mozgások rendszerint antropogén háttérrel rendelkeznek - útbevá-
gások, bányászat vagy éppen a nem kellően átgondolt településfejlesztéssel kap-
csolatos felszínváltozások következményei, mint pl. a közelmúltban (1999. 
tavaszán) lezajlott hollóházai katasztrofális következményű mozgások, amelyek a 
falu három különböző körzetében rongáltak meg, részben az előzetes felmérések 
ellenére veszélyeztetett lejtőkön emelt viszonylag új épületeket. (Zelenka és 
Trauer 1999, Szabó 2004). 
Az elsősorban geomorfológiai szempontból érdekes idős csuszamlások korá-
nak meghatározása a csuszamlásoknak a természetes felszínfejlődésben játszott 
szerepét idősíkhoz kötve pontosítja, s ezáltal a felszín általános formálódásának 
sebességéhez is hasznos adalékokat nyújt. Ilyen kormeghatározására már évtize-
dekkel ezelőtt eredményes kísérletek történtek sztratigráfiai alapon (pl. Ádám 
1967, Juhász 1972). A fiatal üledékekkel, pl. lösszel befedett, tehát mindenképpen 
fosszilis csuszamlások keletkezési idejét a fedő anyagok kora viszonylag szűk 
időintervallumba szorítja, s ezért az ilyen felvételek az adott időszak csuszamlá-
sos folyamatainak felszínformálási sebességét is jelzik (Ádám 1967, 1969). 
A csuszamlások datálására (azok minimum korának meghatározására) a 
hepetavak üledékeinek vizsgálata is lehetőséget nyújt. Erre pollenanalitikai elem-
zés segítségével már Zólyomi (1931) sikeres kísérletet tett a keleméri Mohos-
tavakon. Az utóbbi két évtizedben a pollenanalízist radiokarbon adatokkal 
kiegészítve több esetben (pl. Szabó 1997, Szabó és Félegyházi 1997, Magyari et 
al. 2000) sikerült holocén csuszamlások korának pontosítása, s azok arra mutat-
nak, hogy a késő pleisztocénből a preboreálisba átmenő időszaknak a fagyott talaj 
felengedésével járó klímajavulása különösen megnövelte a csuszamlásaktivitást. 
A recens csuszamlások kioldódási idejének tisztázása nemcsak a folyamatok 
lezajlásának rekonstruálását szolgálja, hanem a prognosztizálás szempontjából is 
lényeges. Az ilyen kutatások során a szerzők az írott források mellett a (véges) 
emberi emlékezés nem lebecsülhető segítségét is igénybe vették. E munkák során 
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részletes felvételre kerültek a balatoni és a dunai csuszamlásos folyamatok, s ró-
luk, a magaspartok hátrálása alapján részletes kronológiai összeállítások készültek 
(pl. Fodor és Kleb 1986, Lóczy et al. 1989). Különösen fontos e csuszamlásos 
területek mozgásainak a csapadékjárással és a száraz-nedves klimaperiódusokkal 
való összevetése (Juhász 1999, Juhász és Schweitzer 1989). Hasonló Hernád-völ-
gyi és dombsági vizsgálatok (Szabó 2003) alapján megállapítható, hogy Magyar-
országon a kiemelkedő csapadékú téli félévek a csuszamlások legfőbb generálói. 
A mozgások túlnyomó többsége ilyenkor következik be, és rövidebb-hosszabb 
szünetek után ilyenkor érvényesül - rendszerint néhány hetes (max. hónapos) 
intervallumban - a mozgások felszínalakító hatása. Ezért bár a globális klímavál-
tozás Magyarországra vonatkozó legvalószínűbb szcenáriója szerint éghajlatunk a 
mediterrán jelleghez közelít, várható szárazodása a növekvő téli félévi csapadék 
miatt a földcsuszamlások veszélyét érdemben nem csökkenti majd (Szabó 2003). 
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Tömegmozgásos folyamatok, nemcsak természetes felszíneken, hanem emberi 
tevékenységek miatt megbomló egyensúlyi helyzetben is kialakulnak. Különösen 
látványosak - ha társadalmi szempontból nézzük károsak - a bányászathoz köthe-
tő tömegmozgásos jelenségek, amelyek a genetikai osztályozás szempontjából 
többféle változatot képviselnek. 
A lejtős tömegmozgások egyik legismertebb példája, az általa okozott tragédia 
miatt, az aberfani meddőhányón 1966-ban lejátszódott folyásos csuszamlás (Bolt 
et al. 1975. Benneth és Doyle 1997). Azonban a montanogén felszínformálás so-
rán felszínsüllyedések is bekövetkezhetnek, amelyek ugyan szintén tömegmozgá-
sok, de így előbb történik meg az anyagáthalmozás egy mélységi üreg felé 
(Martos 1958), s utána alakul ki az a felszíni lejtő, amely már lejtős tömegmozgá-
sokkal formálódik tovább (Erdősi 1987). 
Mind a hazai, mind a külföldi szakirodalomban, a földtani, bányászati eredetű 
veszélyforrások kutatásai között találunk ilyen jellegű vizsgálatokat, mert nem 
elsősorban a formaváltozás jellegére, hanem az általuk kiváltott károkozás 
mértékére figyelnek (Bolt et al. 1975, Benneth és Doyle 1997, Smith és Smith 
2004, Bell és Donelly 2006). A tömegmozgásokat történeti léptékben vizsgálók 
több helyen megállapították, hogy a bányászat akár már az ókor óta előidézhet 
ilyen folyamatokat (Rohn et al. 2005). Éppen ezért a felszínsüllyedések nagyobb 
felületi kiterjedése, s az általuk kiváltott másodlagos lejtős tömegmozgások jelen-
tősebb kártételei miatt az elvégzett vizsgálatok elsősorban ezek kialakulási mechaniz-
musának jellemzésére (Li et al. 2004, Rivas et al. 2006, Singh et al. 2008), illetve 
matematikai modellezésére irányulnak (Alejano et al. 1999, Wen-Xiu és Hai-Ning 2008). 
Éppen a kevésbé megkutatott volta miatt, a meddőhányókon kialakult lejtős 
tömegmozgásokat választottam az esettanulmány tárgyául. A meddőhányók kez-
detben növényzeti borítástól mentes, nyers kőzetfelszínén a környezetüknél gyor-
sabban zajlik a felszínformálódás, ezért rövidebb idő alatt tanulmányozható a 
folyamatok lefolyása, egy-egy felszínforma megváltozása. Ezért azt vizsgáltuk, 
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hogy a környező természetes felszín laza üledékéből felhalmozott meddőhányó-
kon hogyan játszódnak le a tömegmozgásos folyamatok. 
Módszerek és mintaterület 
Mintaterületként, Kazincbarcika DK-i részén, az Ádám-völgyben lerakott meddő-
hányót választottuk. Ezt az indokolta, hogy az egyik legösszetettebb hányó a 
térségben, mert a közeli Borsodi Hőerőmű szénosztályozójából kötélpályán ide 
szállított meddőanyag, a Kelet-borsodi-szénmedence jelentős részét képviseli. A 
kőszénbányászat csúcsidőszakában felhalmozott hányó hosszú ideig (1923-84) 
működött lerakóként. A több kúpból összeállt gerincszerü forma közel 1 km 
hosszúságot, 400 m szélességet, a völgytalptól 100 m legnagyobb magasságot ért 
el és 1,2 millió m3 kőzetanyagot tartalmaz. A gátszerü forma elzárja a völgyfőt, 
módosítva a korábbi lefolyási viszonyokat. A völgy felszínközeli rétegeit ottnan-
gi-kárpáti agyagos, csillámos finomszemü homok, aleurit és tufitos betelepülések 
alkotják. A lejtőkategória-térképen a völgyben 12-20° a lejtőmeredekség, ami a 
rétegsor ismeretében megerősíti a tömegmozgásokra való hajlamot. További veszély-
forrás, hogy mélyművelésű bányászat lefejtett telepei futnak itt a felszín alatt. 
A még kiégés alatt álló, lassan tömörödő Ádám-völgyi meddőhányót döntően 
instabilitás jellemzi, nemcsak a nyers felszíneken, hanem a növényzettel borított 
oldalakon is. A felszínformálódás jellemzésére geomorfológiai térképet készítet-
tünk a meddőhányóról, bejelölve a különböző típusú tömegmozgásos folyamatok 
által érintett felszíneket. A csuszamlások időbeli változásának mérésére az ÉK-i 
meddőoldalon egy karéjos csuszamlás 30 m széles, 50 m magas szakadásfalát 
választottuk ki. A térképen bejelölt tetőszint stabil felszíni pontjaiból öt helyen 
mértük a fal hátrálását egy-egy irányszög és távolsági adat meghatározásával, 
havi rendszerességgel 1999 augusztusa és 2000 szeptembere között (1. ábra). 
Eredmények 
A hazai viszonylatban hatalmas méretű meddőhányó, a benne lévő szén törmelék 
öngyulladása miatt kiégésen megy keresztül, miközben anyaga lassan tömörödik. 
Ezért amíg be nem következik a szilárd vázszerkezet kialakulása, a rézsűoldalak 
általában tömegmozgásokra hajlamosak. A kiégett meddőrészek aránya azonban 
fontos szerepet játszik a tömegmozgás típusok kialakulásában is. 
A kiégett anyag könnyebben aprózódik. Ennek egyik oka, hogy a kopár, 
kiégett felületek sötétebb színe kedvez az inszolációs hatásnak (Erdősi 1987), 
másrészt a tél elején és végén néhány hétig érvényesülő fagyváltozékony időszak 
fokozza az összesült blokkok szétesését. A breccsásodott felületek érintkezési 
zónái, a kiégési repedések, a rétegzés elősegítik az anyag fellemezesedését. 
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Megfigyeléseinket alátámasztják a fagylaborban elvégzett kísérletek is (Sütő 
2007). 
1. ábra: Az Adám-völgyi meddőhányó geomorfológiai térképe 
(Homoki és Sütő 2000) 
A kiégett anyagon kialakult eróziós barázdákon keresztül a felaprózódott 
kőzetanyag gyorsabban lepusztul. A legmeredekebb oldalakon (35-40°) pedig 
már ez sem képez stabil lejtöt, így törmelékkúppal tagolt omlásos falak alakultak 
ki (2. ábra). Formailag megfigyelhetők a meredek szakadásfalak, helyenként tör-
melékgaratokkal, kolluviummal. A túlfejlett falakon folyamatos a kiégett anyag 
pergése, a lejtöegyensúly megbomlása után újabb leszakadások figyelhetők meg. 
A kevésbé kiégett szenespalát tartalmazó meddőanyag vízzel telítve csuszam-
lásra hajlamos, mint azt az Ádám-völgyi meddőhányón is tanulmányozhattuk 
(2. ábra). A tetőszintjétől a völgytalpig több mint 50 m magas fő kúpot közvetle-
nül a völgyfőben rakták le. A meddőhányó alacsonyabb tetőszintje felé eső K-i 
oldalán, a belső lankásabb lejtőn (átlag 30°) csak szőnyegszerü köpenycsuszamlá-
sok figyelhetők meg (3. ábra). A tömegmozgások rendszeres aktivitásának tényét 
megerősíti, hogy a csuszamlásos lejtöket borító martilapu (Tussilago farfara) több 
folton egyeduralkodó. 
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2. ábra: Az Ádám-völgyi meddőhányó 3. ábra: Köpeny csuszamlós az Ádám-
ENy-i oldalán kialakult omlásos lejtő völgyi meddőhányó fő kúpjának K-i 
rézsűoldalán 
A gyakran 40°-nál meredekebb, a völgy felé néző ÉK-i rézsűoldalon alakult ki 
a fő szakadásfal (4. ábra). A tömegmozgást nyomon követve megfigyelhetők raj-
ta a tipikus formaelemek, klasszikus példája a halmazos csuszamlásoknak. A főfal 
előterében megtaláljuk a lefolyástalan hepéket, a keresztirányú repedésekkel ta-
golt, szétterjedő csuszamlásnyelvet (5. ábra). 
Hg 
teáid « * 
4. ábra: Az Ádám-völgyi meddőhányó 5. ábra: A szakadásfal előterében 
EK-i oldalán kialakult csuszamlós összecsúszott meddőanyag és a 
szakaelásfala természetes völgyoldal hepe-hupás 
felszíne 
A szakadásfalban elmozdult anyag szeletenként rotálva mozgott tovább, a 
legnagyobb hepében állóvíz maradt meg. A csuszamlásnyelv az 1989-es EOTR 
térképen ábrázolt formánál napjainkra jobban szétterült, átcsúszott a túlsó völgy-
oldalra, majd ott kipréselte az eredeti, laza felszínalkotó molassz üledéket. A 
csuszamlás-rendszeren havonta átlag 0,5 m-es elmozdulások következtek be, 
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amelyet a rajta kialakult természetes erdöfolt sem tudott megállítani. Esetünkben 
a csuszamlások egyik okaként egyrészt a nagyméretű hányó talajra gyakorolt 
nyomását említhetjük, másrészt a laza meddőfelszínen a csapadék gyors beszivár-
gását, a vizet át nem eresztő kőzettömegig, ahol gyenge állékonyságé folyósföld 
keletkezhetett abban a közegben, amely normális körülmények között a kapilláris 
csövecskék miatt szilárdabb. 
1 2 3 4 5 mérési pontok 
• auguszius 
— • — november 
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6. ábra: A csuszamlásfal leszakadásának időbeli menete 
(mérési pontok helye az 1. ábrán) 
A mérések alapján azt tapasztaltuk, hogy a szakadásfal hátrálása szoros 
összefüggést mutat az időjárás változásával (6. ábra). A vizsgálati periódusban a 
novemberi mérés előtt volt a legtöbb csapadék, amely mind az öt mérési pontban 
hátrálást eredményezett, 0,1-7,6 m mértékben. A második legcsapadékosabb 
időszakban - július-augusztus hónapokban - közel ugyanakkora, 0 ,7-7,5 m hát-
rálás következett be, de nem minden ponton történt változás. A 0,2-6,5 m közötti 
tavaszi csúszás a hóolvadásből eredő túlnedvesedés következménye. A viszonylag 
kisebb tél végi, tavaszi értékeket a még fagyott meddöanyaggal magyarázzuk. A 
szárazabb hónapokban az elmozdulások rendkívül kicsik, sokszor kimutathatatla-
nok voltak. A hátraharapózás a természetes formafejlődésnek megfelelően a sza-
kadásfal középső részén a legerőteljesebb, a szakadáskaréj egyre jobban mélyül a 
plató belseje felé. A növényzet védőhatását mutatja a 4. mérési pontban álló 
nyárfa (Populus sp.), amely a szakadásfal hátrálása során annak peremére kerülve, 
hat hónapon keresztül (márciustól augusztusig) megakadályozta a további anyag-
mozgást. 
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A méréseket az időközben elindított műszaki rekultiváció miatt fejeztük be. 
2002-ben, az átlagosnál csapadékosabb év során a hányó és a természetes 
lejtőoldal érintkezési zónája, mint potenciális csúszópálya tovább működött a 
felszín elegyengetése után is, ezért az újabb csapadékos időszak magával hozta az 
eltüntetett csuszamláshoz hasonló méretű és szerkezetű forma felszakadását, szin-
te pontosan az előző helyén (7. ábra). 
7. ábra: Az Adám-völgyi meddőhányó EK-i oldalán kiújult csuszamlás 
szakadásfala 
Összegzés 
Az Ádám-völgyi meddőhányó rendszer korábban ideiglenesen stabilnak tekintett, 
növényzettel fedett, legmagasabb kúpjának rézsűoldalain aktív csuszamlásos fo-
lyamatokat figyeltünk meg. Ezek alapján néhány, a természetes csuszamlásos fel-
színeken már részben ismert konklúzió vonható le. 
A bányászatnak jelentős szerepe van a felszínmozgásokra érzékeny területeken 
a mozgások újra aktivizálódásában. A lefolyó felszíni vizek hatására átnedvesedő 
meddőhányó instabillá válhat; a természetes és a még konszolidálatlan meddő-
anyag határán csúszópálya alakulhat ki; míg a lejtőoldalra rakott meddőhányó 
tömege többletterhelésként a természetes felszínen is mozgásokat indíthat el. 
A meddőkőzet minősége befolyásolja a felszínformálódás jellegét. A kiégett 
blokkokból álló meddőrészleteken a lineáris erózió, meredek rézsűk esetén az om-
lások, míg kiégetlen szenespala lejtökön a csuszamlások a fő felszínformáló fo-
lyamatok. 
A fő szakadásfalon elvégzett méréssorozatból megállapítottuk, hogy a mozgá-
sok időbeli lecsengése, a természetes csuszamlásos felszínekhez hasonlóan, szo-
ros összefüggést mutat az időjárás változásaival, a tavaszi hóolvadások, valamint 
az átlagosnál nagyobb csapadékmennyiséget produkáló időjárási események a 
felelősek az anyagátalmozás megindulásáért. 
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A bányameddők fejlődési stádiumainak pontosabb ismerete az utóhasznosítás 
során számos kellemetlen meglepetést háríthat el. Mint méréseink is bizonyítják, 
a meddőhányók tájba illesztése során nagyobb figyelmet és több időt kell 
fordítani azok anyagának, a rajtuk zajló felszínformáló folyamatoknak a részletes 
elemzésére, valamint a növényzettel fedett lejtőoldalak megtartására, amely a 
természetes csuszamlásos felszínek stabilizálása szempontjából is fontos feladat. 
Mindezek hiányában a meddőérés szinte újra az elejéről kezdődhet, évekig 
veszélyeztetve környezetét. 
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4. Karsztos folyamatok 





E tanulmányban a magyarországi karsztfelszínek morfológiai kutatási eredménye-
it mutatjuk be. A felszín alatti karsztjelenségekre csak annyiban térünk ki, ameny-
nyiben azok a fentiek tárgyalásához szorosan és megkerülhetetlenül kapcsolódnak. 
Amíg a hazai barlangkutatás viszonylag hosszú múltra tekint vissza, addig a 
felszíni karsztjelenségek kutatásának tekintetében korántsem ez a helyzet. A II. 
világháború előtti időszakból karsztterületeinkre vonatkozó karsztgenetikai közlé-
sekkel csak szórványosan találkozhatunk. így említhető, hogy több tanulmány is 
foglalkozik a karsztos völgyek kialakulásával. Ezek szerzői a Cholnoky-féle 
(1917, 1928, 1944) barlangbeszakadásos völgykeletkezés hívei. Pl. Tomor-
Thirring (1934) a dudari Ördög-árok létrejöttét egykori barlang beomlásával 
magyarázta. Kerekes (1936) a bükki Mész-völgyi-szurdokot és a tárkányi Kö-
köz-völgy kialakulását vezeti le egykori barlang pusztulásából. 
A XX. század negyvenes és ötvenes éveiben már sorra jelennek meg a karszt-
területeinket részletesen és átfogóan bemutató tanulmányok ill. disszertációk 
(Révész 1947, Leél-Össy 1952, 1954, Láng 1948, 1958). Utóbbi szerző fontos 
eredménye, hogy felveti a karsztok völgyeinek epigenetikus eredetét (Láng 1937). 
Ezáltal lehetőség nyílik majd később számos folyamat (pl. a mélységi lefejeződés) 
felismerésére is. Ez a felfogás tette lehetővé, hogy az átöröklődés módjainak 
elemzésével megválaszolásra kerülhessenek fejlődéstörténeti kérdések is. Továb-
bá lehetőség nyílt a karszt különböző völgyeinek és a bennük előforduló karsztos 
formák genetikájának az eddigieknél árnyaltabb értelmezésére. Az átöröklődéses 
völgyfejlődést azonban a hazai karsztmorfológusok talán túlzottan is „ráerőltet-
ték" szurdok völgyeink kialakulására. Karsztterületeink szurdokainak létrejötté-
nek értelmezésénél nem lehet teljes mértékben elvetni a barlangfelnyílásos gene-
tikát. Igaz alább bemutatjuk, hogy az átöröklődés és a beomlásos völgy genetika 
között átmenetet képező kialakulási módok is lehetségesek. Véleményünk szerint a 
barlangfelnyílás és átöröklődés egymást nem zárják ki, hanem számos helyen és 
esetben egy folyamat két egymást gerjesztő részeit képezik (Hevesi 1978, Veress 1999). 
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A karsztterületeink leíró bemutatását fokozatosan felváltotta azok morfológiai 
térképen történő ábrázolása (Hevesi 1980, 2000, Veress 1992, 1999, Móga 2002a, 
2002b, Veress et al. 2002, Veress és Zentai 2008). E térképek megjelenítik a 
speciális karsztmorfológiai elemeket és genetikát kifejező jelkulcs és fogalom-
rendszert. Karsztjainkon a mintegy 100 éve, de. különösen az utóbbi évtizedekben 
folytatott intenzív kutatások során számos karsztforma felismerése, valamint ezek 
morfológiai és genetikai leírása történt meg. 
Miután Jakucs (1971, 1980) a biogén hatások fontosságára hívta fel a figyel-
met a karsztosodás folyamatában, hazai karsztjainkon kiterjedt vizsgálatok 
kezdődtek a talaj és az élővilág szerepének részletes feltárására (Zámbó 1986a, 
1986b, Bárány és Mezősi 1978, Keveiné Bárány 1986, Zámbó és Telbisz 2000, 
Hoyk és Keveiné 2001). Új irányzatnak tekinthető a hazai karsztok kutatásában a 
karsztformák különböző paramétereinek mérése és azok statisztikai, függvénytan i 
módszerekkel elemzése (Péntek et al. 2000, Hoyk 2002, Veress 2003, Veress és 
Péntek 2004), a karsztformák geofizikai vizsgálata (Veress 2005, 2006, Veress és 
Puskás 2007), továbbá karsztterületeink földtani, karsztföldtani leírása, ill. újraér-
telmezése (Sásdi 1990, 1997, 2004, 2005), akiválások morfogenetikai csoportosí-
tása (Veress 2002b, 2002c). 
Karszttípusok 
A karsztok osztályozását a hazai karsztos irodalomban elsőként Venkovits (1960) 
végezte el, figyelembe véve a karszt földtani kifejlődését, a karsztvizek áramlási 
irányát, erózióbázishoz képesti helyzetüket és a karszt fedettségét. Több általa 
javasolt karszttípus elnevezés azóta is használatos a hazai irodalomban (pl. tömb-
karszt, rétegkarszt). Más elnevezéseket némileg módosítva használnak, ill. a 
későbbi osztályozásokba beépítettek (nyitott karszt, zárt karszt, fedett karszt). 
Karsztvizek szerinti osztályozását részben a karszt különböző hidrológiai sajátos-
ságú öveinek elkülönítésére használják, részben a karszt karsztvízének helyzete 
(magassága) szerinti besorolására. 
Jakucs (1968, 1971) a karsztokat autogén és allogén típusba sorolta, lényegé-
ben hidrológiai szempontok alapján. Az autogén karsztra csak csapadékvíz kerül, 
mivel a karszt környezete fölé magasodik és nem karsztos környezetének a fel-
színe nem a karszt felé dől. Az allogén karszt, pontosabban annak pereme a kör-
nyező nem karsztos térszínről, amelynek felszíne a karszt felé dől, is kap vizet. 
Ezen osztályozás jó alapot ad a karszt oldásos (autogén karsztosodás) ill. eróziós 
(allogén karsztosodás) elkülönítésére. Jakucs (1968, 1971) lehetségesnek tartja a 
típusok átalakulását is egymásba, ami további kutatásokat gerjesztett. Ford és 
Williams (2007) osztályozásban az allogén karszt olyan karszt, ahol a völgyek a 
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fedőüledéket átvágva elérik a mészkövet, míg a kevert karszt típus olyan, ahol az 
egykori fedett karszt egy része üledékeit veszítette, miáltal autogén karszttá for-
málódott. Ez utóbbit azonban nem karsztos kőzet határolja, ahonnan az autogén 
karszt felé vízfolyások tartanak. Látható, hogy Ford és Williams (2007) tipizálás ke-
vert típusának a Jakucs-féle felosztásban megjelenő allogén típus felel meg. 
Hevesi (1986) tipizálta a hideg vizes karsztokat: az önálló (autogén) és a nem 
önálló (allogén) karszt. E főtípusokat a fedő jellemzői alapján (pl. a fedő jellege, a 
kitakaródás mértéke, stb.) még további altípusokra különítette. A fenti tipizálás, 
bár némileg túl bonyolított, a Jakucs-féle osztályozásból kiindulva figyelembe veszi 
a karszt fejlődéstörténetét, illetve beilleszti a rendszerbe a fedett karsztokat is. 
Veress (2000) a karszt emelkedésének sajátosságait figyelembe véve elkülönít 
sasbérces-, felboltozódó-, és fennsíki típusú karsztot. 
A sasbérces típusú karszt különböző kiterjedésű, magasságú, fejlődéstörténetü, 
és így fedettségü rögökre különül. A sasbérc típusú karsztnak tekinti a Dunántúli-
középhegységet, de főleg a Bakony-hegységet. A rögök eltérő karsztosodású, sőt 
eltérő karsztos fejlődéstörténetü altípusokba sorolhatók. Mindez arra vezethető 
vissza, hogy a rögök a kréta végétől oszcilláló mozgást végeztek (Pécsi 1980). A 
rögök fejlődésük kezdetén lehetnek alacsony, vagy magas helyzetűek. Kezdeti 
alatt az a fejlődési állapot értendő, amikor a rög területén a völgyképződés elkez-
dődik, vagy annak hiányában a vízáteresztő fedőüledék lepusztulással helyenként 
annyira kivékonyodik, hogy itt a fedett karsztosodás végbemehet. 
A felboltozódó típusú karszt belső része korábban nagyobb mértékben emel-
kedett meg, mint a külső része. A belső részen azokban a völgyekben, amelyek az 
áramló karsztvíz öv kialakulását követően öröklődtek át mélységi lefejeződések 
történhettek. A völgyek töbreinek egy része víznyelőből alakult ki. Azokban a 
völgyekben, amelyek az áramló karsztvíz öv kialakulása előtt átöröklődtek, mély-
ségi lefejeződés nem történt. (A völgyek töbrei oldódásos eredetűek.) Ugyanis a 
karszt járatainak a kialakulásának idejére a fedőüledék lepusztulása következtében 
a völgyek vízfolyásaikat elveszítették. A külső öv belső részén a völgyek 
átöröklődtek, bár vizük részben elszivárog, még mélyülhetnek a mészkőben. A 
külső öv belső részén, a völgyek oldalában maradványbarlangok (ld. alább), a 
völgyfőkben forrásbarlangok is előfordulhatnak. Ha a vertikális üregesedés kellő 
mértékben kifejlődött a völgytalpakon mélységi lefejeződések is létrejöhetnek (ld. 
alább). A külső öv külső részén olyan völgyek, ill. völgyszakaszok fordulnak elő, 
amelyek talpa a karsztvízszinthez „simul". E völgyek vize nem szivárog el, így a 
karsztvízszint süllyedését követve folyamatosan mélyülnek. A völgyek völgyfői-
ben esetleg völgyoldalaiban aktív forrásbarlangok is jellemzőek lehetnek. 
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A fennsíki típusúakba olyan karsztok tartoznak, amelyek nem fedődtek el, 
vagy fedöüledékeiket gyorsan elveszítették. Az ilyen karsztok tipikus autogén 
karsztoknak tekinthetők. Ilyen karsztnak minősül, pl. az Aggteleki karsztról az 
Alsó-hegy. 
Ugyanazon karszt akár több különféle osztályozási rendszerbe is beilleszthető, 
amelyek a karsztnak más-más sajátosságait emelik ki, III. másra és másra használ-
hatók. A Jakucs-féle tipizálás a karszt eróziós és korróziós formakincsének az 
elkülönítésére alkalmas, illetve megadható, hogy potenciálisan hol várható jelen-
tősebb barlang, barlangrendszer. A Hevesi-féle tipizálás fejlődéstörténeti, alkal-
mazásával a karszt jelenlegi állapotából következtethetünk az eredeti, vagy egy 
korábbi állapotára. A Veress-féle tipizálás oknyomozó, amely magyarázza, hogy a 
különböző karsztokon bizonyos formák miért jöhettek létre, továbbá magyarázza 
egy karsztterületen belül a különböző formáknak az elterjedését. 
Fedett karsztok 
A fedett (rejtett) karsztokra utalások ill. megállapítások a hazai irodalomban ko-
moly múltra tekintenek vissza (Hunfalvy 1864, Gergely 1938, Révész 1947). 
Különösen figyelemre méltó Láng (1962) megállapítása, mely szerint a bakony-
hegységi fedett karsztos formák víznyelős dolinák. Ennek ellenére a Tési-fennsík 
karsztos formáit - tévesen - víznyelőként írja le (Láng 1958). Ugyanebben a 
munkájában a hegység egészének karsztját úgy jellemzi, ahol a „dolinaképződés 
hiánya" és a „víznyelőfejlődés" a jellemző. Az 1960-as évektől a fedett karsztok-
ról ill. fedett karsztos folyamatokról és jelenségekről a hazai karsztos irodalom-
ban, mintegy 20 éven keresztül nem történik említés. Kivételként Szabó (1968) 
említhető, aki a mecseki paleokarsztosodás jellemzésénél leírja, hogy a paleodo-
linák kitöltésében „beszakadások" (tehát fedett karsztos formák) fordulnak elő. 
A fedett karsztok kutatásának az utóbbi évtizedekben számottevő nemzetközi 
irodalma jött létre (Williams 2003, Waltham és Fookes 2005). A fedett karsztos 
formák sorában jellegzetes fedett karsztos töbörként írják le, az utánsüllyedéses 
töbröt, amelynek újabban két változatát, a lezökkenéses-, ill. a szuffúziós töbröt 
különböztetik meg (Drumm et al. 1990, Tharp Í999, Waltham és Fookes 2003). 
Veress (1982, 1999) az utánsüllyedéses töbröt víznyelős töbörnek nevezi. E 
karsztosodási típus és jelenségeinek morfogenetikai és egyéb sajátosságainak 
bemutatása, elemzése a bakonyi fedett karsztot bemutató munkákban kerül előtér-
be (Veress 1982, 1999). Veress (1982, 1999) szerint a fedett karsztos formák és 
karsztosodás jellemzői: 
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a) A fedett karsztos formák fedőüledékben alakultak ki. Elkülönült vízgyűjtő 
területük nincs, csapadékos időben vizet kaphatnak környezetüknek feléjük 
dőlő térszínrészleteiről. 
b) A vizet és a belsejükbe halmozódott üledékeket a karsztba továbbítják, 
miután járattal rendelkeznek. 
c) A fekü mészkőben kialakult kürtőik oldódásos eredetűek. 
d) E formák ott alakulnak ki, ahol a fedő vékony (rejtett kőzethatár Veress 
2008a). A fedett karsztos formák a feküben kialakult kürtők által gerjesztett 
anyaghiány következtében jönnek létre. Abban az esetben, ha feküben kép-
ződött járattal a fedőn kialakult fedett karsztos forma egyidős, ekkor az 
anyaghiányt közvetlenül a mészkő oldatba kerülése okozza (szingenetikus 
forma). Ha a feküben képződött járat idősebb, mint a fedőn kialakult forma, 
akkor az egykor létrejött kürtő, később fedőüledékkel kitöltődött, majd még 
később nem karsztos folyamatokkal (pl. szuffúzió) azokat elveszíti (poszt-
genetikus a forma) Tehát a fedett karsztos forma kialakulása arra vezethető 
vissza, hogy az idős kürtő kitöltő üledékei a karszt mélyebb helyzetű járata-
iba, üregeibe halmozódnak át. 
e) Ahol a víznyelős töbrök sűrűsége nagyobb, megnő az esélye, hogy a fedő-
üledék e formák járatain keresztül a karsztba szállítódjanak. A fedőn zárt 
forma alakul ki (depresszió a fedőüledékben). Hasonló formák alakulhat-
nak ki víznyelők környezetében is. Ilyen genetikájú formákat már Láng 
(1971) is leírt a Baradla-barlang víznyelőinél. 
A fenti fedett karsztos formák és jelenségeik jellegzetesek a Dunántúli-közép-
hegységben (pl. Bakony, Gerecse), a Mecsek-hegységben, a Bükkben és az 
Aggteleki-hegységben. A Mecsek-hegységben idősebb oldódásos töbrök kitölté-
sében képződtek (Szabó 1968, Veress 2003) fedett karsztos töbrök. A Bükkben és 
az Aggteleki-hegy-ségben fedett karsztos foltok fordulnak elő. A Bükkben 
vakvölgyek, sortöbrös völgytalpak (Veress és Zentai 2008), az Aggteleki-hegy-
ségben paleodolinák és valószínűleg paleouvalák kitöltéseiben is kifejlődhetnek 
fedett karsztos töbrök, depressziók. 
Völgyképződés karsztjainkon 
Karsztjaink többsége kezdetben eltemetett karszt volt. Ezért fejlődésük folyóvízi 
környezetben kezdődött. A folyóvízi felszínformálás alapvetően megszabta karszt-
jaink fejlődését, jelenlegi arculatát. 
Hazai karsztjaink völgyeinek kialakulásában a Cholnoky-féle (1917, 1928, 
1944) barlangfelszakadásos szurdokvölgy kialakulási elméletét Jakucs csak korai 
157 
munkáiban fogadta el (Jakucs 1956), később vitatta (Jakucs 1971). A Föld 
különböző karsztterületein a barlangfelnyílás kétféleképpen történhet. Egyik mód, 
amikor kezdetben a karszt felszínén nincs völgy, ilyenkor a szurdok teljes egé-
szében a mennyezetét veszítő barlangból alakul ki. Ilyen kialakulású völgyek, 
vagy szurdokok jelenlegi ismereteink szerint sem lelhetők fel a hazai karsztokon, 
de előfordulnak a szomszédos országokban. Ez a genetika csak ott lehetséges, 
ahol a barlang nagyméretű és mennyezete vékony. A másik szurdok kialakulási 
mód, amikor egy völgy alatti barlang mennyezete pusztul el. Ez utóbbi völgy 
kialakulására ill. barlang pusztulására hazai karsztjainkon is számítani lehet. 
Valószínű, hogy Jakucs, amikor elvetette a barlangi eredetű völgyek kialakulását, 
akkor ezen utóbbi kialakulási módot nem vette figyelembe. Ugyanis akkor még ez 
utóbbi barlangpusztulási mód nem volt ismert. 
Jakucs (1971) szerint a töbörsoros völgyek átöröklődéssel alakultak ki. Beve-
zeti a mélységi lefejeződés fogalmát. A jelenség az átöröklődés során létrejövő 
völgyi kőzethatámál megy végbe. A völgy mélyülése miatt a kőzethatár a völgyfő 
irányába hátrál. A korábbi, az egykori kőzethatároknál kialakult víznyelők, 
töbörré alakulnak/Dénes (1971) szerint a folyamat során a víznyelők nemcsak 
feltöltődhetnek, hanem a fedő lepusztulása miatt aknabarlangokká is alakulhat-
nak. Fenti szerző az alsó-hegyi zsombolyok létrejöttét is egykori víznyelők pusz-
tulásával magyarázza. E zsombolyok kialakulását Sárváry (1970) értelmezte. A 
Sárváry-féle genetika képes a zsombolyok töbör lejtői helyzetét magyarázni. A 
víznyelő pusztulásos zsomboly kialakulási elmélet csak akkor, ha az egykori 
víznyelő oldásos mélyülését is figyelembe vesszük Ilyen folyamat meglétét 
Zámbó (1998) tartja elképzelhetőnek. Meglátásunk szerint az alsó-hegyi zsom-
bolyok víznyelőből kialakulásának lehetőségét cáfolja, hogy az Alsó-hegyen nem 
fejlődtek ki átöröklődéses völgyek (Móga 2002b), de az is, hogy zsombolyok 
töbröktől függetlenül is előfordulnak (pl. az Almási-zsomboly). 
Jakucs (1971) azonban nem tér ki a lefejeződés lehetséges feltételeire. Fontos 
megemlítetni azt is, hogy szerinte a völgytalpak töbrei nemcsak a fenti módon 
alakulhatnak ki, hanem az átöröklődött völgytalpon oldódással is. Ez utóbbi töbör 
kialakulást bizonyítják a geofizikai mérések. Az Aggteleki-fennsík egyik töbörso-
ránál kimutatható, hogy azok nem víznyelőkből alakultak ki (Veress 2008b). 
Hevesi (1980) elemezte a lefejeződés feltételeit. Szerinte, ha az átöröklődés 
időpontjában a karsztvízszint a mészkő felszínének közelében húzódik (attól leg-
feljebb 1 m-re) lefejeződés nem történik. Az ilyen völgyek vízfolyásainak lefeje-
ződése később mehet végbe akkor, ha a völgy mélyülés nem képes lépést tartani a 
karsztvízszint süllyedésével. A lefejeződés azonban már az átöröklődés időpont-
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jában megtörténik, ha a karsztvízszint a vízfolyás talpa alatt a mészkő felszínéhez 
képest több, mint 2 m-nél mélyebben húzódik. 
Karsztjainkon azonban megfigyelhető, hogy lefejeződés akkor sem minden 
esetben történik meg, ha a karsztvízszint a völgytalphoz képest 2 m-nél mélyebbi 
helyzetű. Továbbá a geofizikai mérések adatai szerint (Veress 2008b, Veress és 
Zentai 2008) mind a bükki, mind az aggteleki karszton előfordulnak olyan sor-
töbrök, amelyek nem víznyelőkből alakultak ki. Tehát a sortöbrök nem mindegyi-
ke víznyelőből jött létre. 
Veress (2000) szerint a víznyelőképződéshez két feltétel járul hozzá. 
a) A mészkő vertikális üregesedése, amely kedvez a víznyelőjárat létrejötté-
nek. A vertikális üregesedés akkor következik be, ha a karszt lassan emel-
kedik, és a karsztvízszint lassan süllyed. Az oldódás, amely a karsztvízszint 
mentén a legintenzívebb, a lassú süllyedés miatt lefelé folytonosan, vagy 
majdnem folytonosan hat, létrehozva a függőleges irányban kiterjedtebb 
üregeket, üregcsoportokat. 
b) A vízfolyás kismértékű bevágódása. Ezáltal ugyanis a kialakult vertikális 
járatrendszer nem, vagy kevésbé pusztul el. 
Karsztjainkon az alábbi völgyi típusokat különítik el. 
a) Redőszerkezetek antiklinálisainak nem karsztos kőzetsávjainál kialakuló 
eróziós szerkezeti völgyek. Ilyen pl. a Garadna-völgy, a Jósva-völgy (Móga 
2002a), a Ménes-völgy (Móga 2002b). 
b) Szerkezeti vonalak (pl. oldaleltolódások) mentén kialakuló eróziós szerke-
zeti völgyek (Zámbó 1998). 
c) Átöröklődéssel kialakuló völgy, amelynek különböző változatai különíthe-
tők el. 
- Állandó vízfolyású völgy, ahol a völgytalp szintjében húzódik a karszt-
vízszint. 
- Víznyelős völgy alakul ki, ha a völgy mélyülése nem számottevő és a 
mészkőben vertikális üregek fordulnak elő (Veress 2000). Sorozatos lefeje-
ződések, majd a fedőüledékek elvesztése következtében töbörsoros völgy 
alakul ki (Jakucs 1971, Hevesi 1980, Zámbó 1998). 
- Üregfelnyílással fejlődik ki a völgy, ha a mészkőben kialakult völgysza-
kaszhoz viszonylag jelentős vízmennyiség érkezik (Veress 1999, 2000). 
Ennek feltételei ott adottak, ahol a mészkőrögöket jelentős kiterjedésű fe-
dett karsztos térszínek határolják. A fedett karsztos térszín vízfolyása(i) a 
mészkő előbukkanás területén nemcsak a völgyüket mélyítik, hanem vizük 
jelentős hányada elszivárog. Emiatt a völgytalp alatt jelentős mértékű lesz 
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az üregesedés. Az üregeket később elérő vízfolyás ezeket részben, vagy tel-
jesen megsemmisíti. A részlegesen elpusztult üregek maradványai a ma-
radványbarlangok (Veress 1980, 1999, 2002a). Ilyen völgyfejlődés jellem-
zi, pl..a Bakony-hegység szurdokait (Veress 1999). A hegység ilyen típusú 
szurdokai miután itt a vízfolyások vize jelentős mértékben elszivárog, egy-
fajta víznyelőknek tekinthetők (Gergely 1938, Jaskó 1959, 1961). 
- Völgy (szurdok) barlang felszakadásával alakul ki, ha az átöröklődéses 
völgy talpa alatt a mélységi lefejeződés miatt létrejött barlang fejlődik ki 
(Hevesi 1978). Hevesi (1978) példaként a Hámori-szorost (Szinva-völgy) említi. 
a) Vízelvezető völgyek, valamint vízmosások alakulnak ki a meredekebb 
lejtökön (Zámbó 1998). 
b) Vakvölgyek alakulnak ki a karszt peremi víznyelőknél. 
c) A fedőüledéknek a karsztba szállításával völgyszerü alakzatok is létrejöhet-
nek. E formákat Láng (1971) víznyelő-medencéknek, Zámbó (1998) karsz-
tos vakvölgyeknek nevezi. 
Mind az üregfelnyílásos völgyfejlődés (Veress 1980, 2002b), mind a Hevesi-
féle barlangfelszakadásos völgyfejlödés (Hevesi 1978) során keletkező barlangok 
nem forrásbarlangok, hanem utólagosan felnyílott üregek. Az ilyen eredetű bar-
langok nem egykori forrásszintek mentén fordulnak elő. Magassági elterjedésük 
egy-egy völgyben igen változatos lehet. Ezért a különböző magasságú barlangok 
magasságkülönbségeiből nem lehet következtetni a karszt kiemelkedésére. 
Töbrök 
Jakucs (1971, 1980) az oldódásos töbrök kialakulását a mészkőfelszín leoldódá-
sával magyarázza (a „mészkőfelület talajkorróziója"). Szerinte talaj alatti oldódás 
(a talajlevegő C02-ja kerül a talajon átszivárgó csapadékvízbe) történik. A töbör 
kialakulás öngerjesztő folyamat. A környezethez. képest egy mélyebb töbörben 
ugyanis egyre több talaj halmozódik fel és keletkezik, emiatt a C0 2 mennyisége a 
talajban egyre több lesz. A C0 2 produkciót a talajban Zámbó (1986a) mérte. A 
biológiai aktivitásnak a csapadéktól és a hőmérséklettel függését Bárány és 
Mezősi (1978) vizsgálta. Zámbó (1986b) nem csak a talajon, hanem a töbör kitöl-
tő üledékein keresztül szivárgó víz oldóhatására is kiterjesztette a vizsgálatait. . 
A megfigyelések szerint azonban az oldódás nem fejeződik be a mészkő 
felszínén, hanem törések, réteglapok mentén néhány méteres mélységig kifejti 
hatását. A karsztba beszivárgó víz telítődési szintje nem a kőzet felszínén, hanem 
a kőzetben húzódik (Zámbó 1987). E zónában ezért (amit epikarsztnak neveznek) 
még oldódás történik. Az itt végbemenő oldódás felelős, vagy játszik szerepet a 
felszíni karsztformák kialakításában, így pl. a töbrök létrejöttében (Williams 2003). 
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Veress és Péntek (1990) szerint a mészkő a beszivárgó vizek telítődést szintjé-
ig törések mentén oldódik, miáltal a kőzet törmelék darabokra különül. A 
törmelékes összlet kiterjedése (vastagsága) csökken, miután a törmelékdarabok 
átmérője oldódással csökken. Emiatt a felszín süllyed. A törmelékes zóna azon-
ban alulról pótlódik, mivel a telítődési szint a törmelékes zóna vastagságának 
csökkenése miatt a kőzetben mélyebbre helyeződik. Végeredményben a törmelé-
kes összlet - az oldódási intenzitását befolyásoló tényezők változatlansága esetén 
— vastagságát megtartva süllyed. A fenti modellből következik, hogy ahol a törme-
lékes zóna kifejlődik, a felszín karsztos süllyedését a törmelékdarabok térfogatának 
a csökkenése okozza. A töbrök ott alakulnak ki, ahol a töréssürüség nagyobb (így a 
törmelékképződés intenzívebb), ill. talaj halmozódik fel a még kevésbé tagolt 
felszínen. 
A kialakuló töbrök laterális korrózióval oldalirányban fejlődnek (Zámbó 
1970), és a laterális korrózió eredményeként további formák jöhetnek létre: pl. 
tányéros töbrök, roncstöbrök, vápák (Hevesi 2002, Zámbó 1998, Veress 1992, 
Veress és Zentai 2008). 
A karsztos oldódás sebessége és a karsztos formák kora 
Zámbó (1986c) az Aggteleki-karszton meghatározta a talajban ill. a fedőben ter-
melődött C0 2 produkciót, amelyből számította a beoldható CaC03 mennyiséget. 
Az oldódásra a talaj fajtától, a takaró vastagságától, a mérési hely geomorfológiai 
helyzetétől függően 10 és 30 g/m2/év (0,04 és 0,01 mm/év) közötti értékeket 
kapott. Izápy és Maucha (2000) a források oldott anyag tartalmából számította a 
felszín lepusztulását, amelyre dolomiton 0,0261 (Veszprém), mészkövön 0,0216 
(Miskolc), ill. 0,233 mm/év (Jósvafő) értékeket kaptak. A karsztos denudációs 
modell szerint a csapadék mennyiségétől és más tényezőktől függően a lepusztu-
lás 0,02-0,04 mm/év között alakul (Veress és Péntek 1990). Zámbó és Telbisz 
(2000) közvetlenül mérték a mészkő oldódását és az azt befolyásoló tényezőket. 
Méréseiket laboratóriumi környezetben végezték: talajminták alá mészkőkockákat 
helyeztek, amelyek súlycsökkenéséből számították az oldódás mértékét. Kapcso-
latot állapítottak meg a mészkőfelszín érdessége és oldódása között (egyenes 
arányosság), a talajban oldott karbonát mennyiség és a mészkő oldódása között 
(fordított arányosság). Megállapították továbbá, hogy a mészkő oldódása a vörös 
rendzinák alatt a legintenzívebb. Az oldódás a különböző talajtípusokon többnyire 
12-20 °C között volt a legintenzívebb. 
A karsztformák korát illetően megkülönböztethető a potenciális maximális 
életkor, a kifejlődési kor és a kialakulási kor. A potenciális maximális kort 
barlangoknál az anyakőzet életkora (Kordos 1976) adja. Hasonlóképpen a felszíni 
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karsztformáknál is a potenciális maximális életkor a lehetséges legnagyobb 
időtartam egy forma kialakulását tekintve. A kifejlődési kor olyan karsztforma 
esetében adható meg, amely kialakulásától a napjainkig folyamatosan fejlődik. 
Kialakulási kor rövidebb időtartamú, mint a potenciális maximális életkor, vagy mint 
a kifejlődési kor. A kifejlődési kortól akkor célszerű megkülönböztetni a kialakulási 
kort, ha a karsztforma létrejöttét követően már nem fejlődik, legfeljebb csak átalakul. 
A Béke-barlang vízgyűjtőjének egyik 28 m-es mélységű oldódásos töbrének a 
kifejlődési korára a C0 2 produkció mennyiség ismeretében Zámbó (1986c), a 
töbör fejlődését két különböző süllyedési sebességű szakaszra különítve, 5,34 
millió évet számított. C0 2 mennyiség ismeretének a hiányában a töbröknek a 
potenciális maximális életkora adható meg. így a Bükkben a karsztos tetők és 
magaslatok oldódásos töbreinek potenciális maximális életkora szarmata, ugyanis 
a Bükk a szarmatában elfedődött (Sásdi 1997), majd a szarmata végétől kitakaró-
dott. A potenciális maximális életkor az Aggteleki-karszt azon töbreinél, ame-
lyekben, vagy amelyek környezetében a Borsodi Kavics Formáció kavicsai elő-
fordulnak, a pleisztocén és a holocén időtartama. Ugyanis kavicselborítás történt a 
pliocén-pleisztocén határán az Aggteleki-karszton. Kétféle potenciális maximális 
életkor adható meg a barlang beszakadással létrejövő völgyek esetében. A 
hosszabb potenciális életkor a fedőüledék keletkezési ideje, a rövidebb a barlang 
kialakulási kora. Az ilyen völgyek (szurdokok) esetében megadható a kialakulási 
kor, amely annak az időtartamnak felel meg, amíg a barlang mennyezete elpusz-
tul. Ez becsülten néhányszor 10000 év lehet. Hasonló a helyzet a fedett karsztos 
formák esetében is. Itt a potenciális maximális kor a fedő kialakulási kora. A 
potenciális kor legfeljebb a würm és a holocén időtartama, a bakonyi fedett 
karsztos formák esetében, mivel azok würm kori löszön képződtek. Az egyes 
fedett karsztos formák kialakulási korának hossza különbözhet. Mint ahogy eltérő 
lehet az is, hogy az egyes karsztformák kialakulási kora a potenciális maximális 
kor melyik intervallumába esik. A fedett karsztos formák kialakulási korát né-
hányszor 10 évtől néhányszor 1000 éves időtartamra becsüljük. 
A magyarországi karsztok minősítése 
Jakucs (1977) a hazai karsztokat dunántúli és aggteleki típusba sorolta. Előzőhöz 
a Dunántúli-középhegység karsztjait, míg utóbbiba az Aggteleki karsztot, Bükköt 
és a Mecsek-hegységet sorolta. Hevesi (1991a, 1991b) karsztjainkat, az aggteleki 
jellegű és a bakony-erdő jellegű típusba sorolta. Jakucs (1977) a típus elnevezést 
kétféle értelemben használja. Egyrészt elvi, másrészt a karsztterületeink osztályo-
zására. Bonyolítja a besorolást, hogy az egyes karsztterületek különböző részei 
más és más elvi típusba sorolhatók. Tehát karsztjaink az elvi tipizálás szerint 
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összetett karsztok és az egyes hegységrészek más hegységrészekhez képest 
viszonylag nagy önállóságot mutatnak egy hegységen belül. (Igaz az egyes 
hegységrészek többnyire azért sorolhatók más típusba, mert a kitakaródás más és 
más fázisában vannak.) Célszerűnek látszik a típus elnevezést az elvi csoportosí-
tás esetében használni. Míg a hazai karsztterületek csoportba sorolásánál a típus 
elnevezést elhagyni. Helyette javasoljuk a Hevesi (1991a, 1991b) által használt 
, jellegű" vagy a „morfológiájú" ±11. az „arculatú" elnevezést. 
Jakucs (1977) szerint a dunántúli morfológiájú karsztjainkat, a jelentős mérté-
kű hidrotermális genetikájú üregesedés, a felszíni formák kis száma, í 11. a dolinák 
hiánya jellemzi. Míg az aggteleki jellegű karsztokon a felszíni oldódásos eredetű 
formák (töbrök, ill. sortöbrök) a jellemzőek. Aggteleki karsztjainkon a felszíni 
karsztformák (de a felszín alattiak is) mérete, sűrűsége, elterjedési területe 
nagyságrenddel vagy nagyságrendekkel haladja meg a dunántúli karsztjaink fel-
színi formáinak méretét, sűrűségét és elterjedési területét. E tényre több kutatónál 
is utalások történnek (Láng 1958, Leél-Őssy 1959, Bulla 1964). Ez alól a fedett 
karsztos formák jelentenek kivételt. Ez utóbbiak esetében éppen fordított a hely-
zet. A dunántúli jellegű karsztokon az elterjedtebbek. Jakucs (1977) a dunántúli 
„típusnak" még egy további jellemzőjét is említi. így a dolomit felszínek murvá-
sodását. Ezt hidrotermális hatással magyarázza. E felfogás azonban aligha 
tartható. Ugyanis egyrészt szerinte is a murvásodást a cementáló kalcit kioldódása 
okozza (Jakucs 1971, 1977). Másrészt a murva nagyterületű elterjedésű, ill. ott is 
kifejlődik, ahol melegvizes hatásról nem tudunk (Veszprémi-fennsík). A meleg-
vizes hatást cáfolja az is, hogy a murvás összlet lefelé kiékelődik. (Természetesen 
egyes helyeken, pl. törésvonalak metsződéseinél, így a melegvizes hatásoknak 
leginkább kitett Budai-hegységben a jelenség végbemehetett.) A dekalcitosodásos 
murvásodással a Dunántúli-középhegység dolomittérszíneinek különböző formái 
- mint a dolomittöbrök, vagy a dolomit szárazvölgyei - jól értelmezhetők (Veress 
és Szabó 2000). Itt említjük meg, hogy véleményünk szerint a Budai-hegység -
mint jellegzetes hidrotermális karszt - a dunántúli arculatú karszttól elkülönítendő. 
Mint már említettük, a dunántúli jellegű karsztra ugyanakkor kizárólag a fedett 
karsztos formák és karsztosodás jellemző (Veress 1999). Itt a fedett karsztosodás 
egyes rögtípusok rögeinek kisebb-nagyobb kiterjedésű térszínein fejlődik ki 
(Veress 1999). E fedett karsztos térszínek területén sem nagy azonban a formasü-
rüség, továbbá a képződmények többnyire kisméretűek (Veress 1999). E 
karsztosodást a Bakony-hegységből bár már korán leírták (Révész 1947, Gergely 
1938, Láng 1948, 1962) a későbbi irodalom e karsztosodásról nem vett tudomást. 
Ezért fordulhat elő, hogy a Tési-fennsík fedett karsztos formáit a különböző 
szerzők víznyelőként írják le. Holott e formák nem kőzethatáron alakultak ki. 
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Ezért a dunántúli jellegű karsztjaink morfológiai jellemzőit illetően csak részben 
helytállók a Hevesi (1991a, 1991b) által leírtak. így nincsenek oldódásos töbrök, 
de karsztperemi víznyelők sem. Utóbbiak ugyan Kab-hegyen előfordulnak, de ez 
csak egy helyi sajátosságnak tekinthető a bazalttakaró jelenléte miatt és nem 
elterjedt jelenség a Dunántúli-középhegységben. Véleményünk szerint a dunántúli 
arculatú karsztok karsztmorfológiai sajátosságai közé nem kell bevonni a karszt-
peremi víznyelőket és vakvölgyeket, hanem a Kab-hegyi karsztot aggteleki 
jellegű karsztnak kell tekinteni. 
A mecseki karszt véleményem szerint sajátságos átmenetet képez az aggteleki 
és dunántúli jellegűek között. E karsztterület déli pereme homokkővel érintkezik. 
Az érintkezésnél víznyelősor alakult ki (Barta és Tarnai 1997), tehát kevert típusú 
karszt. Az allogén karszt fedetlen része kettős arculatot mutat. Előfordulnak idős, 
nagyméretű töbrök, amelyek Szabó (1968) szerint az óharmadidőszakban, Hevesi 
(1991a, 1991b, 2001) szerint magasabb szinten a szarmatától, alacsonyabb szinten 
a pliocéntől képződtek. E töbrök részben vagy teljesen kitöltődtek a geofizikai 
vizsgálatok szerint elsősorban löszös homokkal, valamint homokkal (Veress 
2003). Szabó (1968) a fedő, ill. kitöltő üledéket vályogként említi. Ezek a töbrök 
méretük, morfológiájuk tanúsága szerint oldódásos töbrök. (így méretük nagy, 
oldallejtöik kevésbé meredekek, a lejtökön gyakran bukkan elő a mészkő.) E töb-
rök belsejében, de a töbrök közötti térszíneken is, kis méretű, fedőüledékben kép-
ződött karsztos formák fordulnak elő, gyakran igen nagy sűrűségben. Ez utóbbiak 
fedett karsztos töbrök. Tehát a mecseki karsztnak a kőzethatártól távolabbi részei 
jellegzetes fedett karsztnak tekinthetők. 
Az aggteleki és dunántúli arculatú karsztok morfológiai különbségeinek okait 
több szerző is elemezte. így Leél-Őssy (1959) a Dunántúli-középhegység aprólé-
kos feldarabolódásával magyarázza kis mértékű karsztosodását. Hevesi (1991a) a 
fenti felfogást tovább fejleszti. Szerinte a kis területű rögökön nem fejlődhetett ki 
vízhálózat, ennek hiányában mélységi lefejeződések sem történhettek. Kis kiter-
jedésű rögök valóban előfordulnak e típus karsztjain. Azonban a nagy területű 
rögök sem ritkák (pl. Tési-fennsík vagy a dudari Sűrü-hegycsoport). Tehát önma-
gában a fentiek nem szolgálnak elégséges magyarázatul a dunántúli arculatú tér-
színek kismértékű karsztosodásához. Jakucs (1977), majd Hevesi (2000) szerint a 
karsztosodás időtartamának különbözősége miatt mutat eltérést a Dunántúli-kö-
zéphegység karsztja az Északi-középhegység karsztjától. Szerintük a dunántúli 
jellegű karsztokon újabb és újabb karsztosodási fázisok mentek végbe, az 
ismételten kifejlődő fiatalabb mészköveken. Ezért a karsztosodás megszakadt az 
idősebb karsztos formák eltemetődtek. A mai felszínen a karsztosodás rövid 
időtartamú és a különböző karsztosodási fázisok nem összegződhettek. Az aggte-
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leki jellegű karsztokon viszont a kréta óta a karsztosodás nem, vagy csak rövid 
időre szakadt meg. Azonban az időkülönbséget sem tarthatjuk kizárólagos indok-
nak az aggteleki és a dunántúli karsztok karsztmorfológiai különbségeinek ma-
gyarázatára. Többek között azért, mert mind a Bükkben, mind az Aggteleki 
karszton nem karsztos fedőüledék elbontások szakították meg, ill. szüntették meg 
a korábbi karsztosodásokat. A töbörsoros völgyek - amelyek a fő különbséget 
képviselik a dunántúli és aggteleki karsztok között - éppen ezen fedőüledékeken 
fejlődtek ki. 
Az aggteleki ill. dunántúli karsztok karsztosodási sajátosságainak az elérése 
szerintünk az alábbiakra vezethető vissza: 
1. Az aggteleki arculatú karsztjainkon a vízáteresztő kőzetek kevésbé, vagy 
egyáltalán nem maradtak meg, míg a dunántúli arculatú karsztjainkon igen. A 
vízáteresztő kőzetek széleskörű elterjedése lehetővé tette a fedett karsztosodás 
széleskörű elterjedését, de az oldódásos dolinák létrejöttét nem. 
2. A fedett karsztos térszínek lokális kifejlődése arra vezethető vissza, hogy a 
vízáteresztő üledékek egyes rögökön hiányoznak, míg más rögökön lokális 
kifejlődésben maradtak meg a lepusztulás miatt. A fedett karsztos formák kis 
sűrűségének az oka, hogy a fedő csak kevés helyen vékony. A kis méret a 
formák gyors pusztulásával magyarázható. A mélyedések gyorsan feltöltőd-
nek, miután a járataik könnyen és gyorsan kitöltődnek, továbbá a fedő gyors 
lepusztulása miatt gyorsan meg is semmisülhetnek (Veress 1999). 
3. Ugyanakkor a dunántúli morfológiájú karsztokon a vízzáró fedőüledék is 
jelen van. E térszíneken a vízfolyások átöröklődése jelenleg is végbemegy. 
Ennek ellenére lefejeződések mégsem történnek. Ez magyarázható a hegység 
fiatal kiemelkedésével (Láng 1958), ill. az emelkedés ütemével. Ugyanis a 
fiatal kiemelkedés miatt a víznyelőképződés kialakulás feltételeinek megléte 
esetén sem állt rendelkezésre elegendő idő. Továbbá a gyors kiemelkedés nem 
kedvezett a vertikális üregesedésnek és így a víznyelőképződésnek sem (Ve-
ress 2000). Emiatt a dunántúli jellegű karsztokon hiányoznak mind a víznye-
lők, mind a töbörsoros völgyek. 
Összefoglalás 
A hazai karszttipizálási rendszerek mindegyike alkalmas karsztjaink minősítésére. 
Különösen a Jakucs-féle csoportosítás terjedt el, igaz továbbfejlesztve, a nemzet-
közi szakirodalomban. 
Az átöröklődéses és barlangfelnyílásos völgy- ill. szurdok kialakulás elméle-
tekhez kapcsolódó viták a hazai geomorfológiai kutatásokat megtermékenyítették. 
Ma már a karsztok völgyeinek kialakulás szerint számos változata különíthető el. 
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Ezáltal nemcsak a különböző völgyek, vagy szurdokok kialakulása magyarázható 
jobban, hanem különböző karsztos folyamatok, jelenségek is. 
A töbörkutatások során számos töbörváltozatot sikerült kimutatni. Ezek gene-
tikájának értelmezésében is jelentős előrelépés történt. Véleményünk szerint to-
vábbi kutatásokkal még fejleszthető, finomítható a víznyelőképződés, a fedett 
karsztos formák képződése. További geofizikai kutatásokkal mutatható csak ki, 
hogy mely karsztokon, vagy karszttérszín részleteken alakultak ki a völgytalpi 
sortöbrök oldódással, vagy víznyelőkből. Sajnos a talajhatással kapcsolatos kuta-
tások megtorpantak. így még megválaszolásra vár, pl. az oldódási intenzitás terü-
leti eloszlásának kapcsolata a talajokkal (talajminőség, fedőüledék vastagsága és 
minősége stb.) Ez a kapcsolat fontos lenne a töbörképződési sebesség, valamint a 
töbör alak és morfológia érdemi vizsgálatához. 
Karsztjainknak aggteleki, ill. dunántúli jellegüekbe besorolása véleményünk 
szerint revízióra szorul (Budai-hegység, Mecsek-hegység, Kab-hegy). A kétféle 
jellegű karszt morfológiai különbségei hasonlóképpen. E különbségek okait ma-
gyarázó elképzelések nem mindegyike tekinthető helytállónak. Valószínű, hogy 
az eltéréseket kiváltó okoknak még nem mindegyikét ismerjük. 
Véleményünk szerint a jövő kutatási feladataihoz tartozik a fedett karsztok 
elterjedésének, jellegének vizsgálata karsztjainkon, továbbá az ország karsztjairól 
egy karsztmorfológiai adatbázis létrehozása. 
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5. Eolikus folyamatok 

Eolikus folyamatok vizsgálata Magyarországon 
Lóki József 
Bevezetés 
A szél felszínalakító tevékenységével - elsősorban annak káros hatásaival és a 
védekezés fontosságával - foglalkozó leírások már a XVIII. században megjelen-
tek, de a geográfusok csak alig több mint egy évszázaddal ezelőtt kezdtek 
foglalkozni vele. Kezdetben a morfológia és a felszínfejlődés foglalkoztatta a 
kutatókat. A szélerózió fizikai törvényszerűségeit és a szélerózió elleni védekezés 
lehetőségeit csak a múlt század második felének elején kezdték tanulmányozni. 
Az elmúlt évszázad hazai eolikus témájú kutatásai jól elkülöníthető szakaszokra 
bonthatók. Ebben a rövid tanulmányban elsősorban a kutatási irányok, és az eddig 
elért legfontosabb eredmények bemutatása a cél. 
A hazai futóhomok területek morfológiája 
Hazánkban a szélerózió kutatása kezdetben a futóhomok területekre és a 
felszínükön kialakult fonnák tanulmányozására terjedt ki. Cholnoky 1902-ben 
megjelent tanulmánya mérföldkőnek tekinthető, ugyanis a korábbi geográfiai 
munkákban csak a hazai tájak leírásánál olvashatunk a laza szerkezetű, mozgó 
homokról. Cholnoky a hazai félig kötött futóhomok területek formái közül ismer-
tette a szélbarázda-garmada formapárt, továbbá a szélbarázdák között hosszan 
elnyúló eredeti felszíndarabokat, amelyeket maradékgerinceknek nevezett el. A 
barkánt és a szinte tükörképeként jelentkező szélbarázda-garmada formapárt 
összehasonlítva felismerte azt a lényeges különbséget, hogy az utóbbiak szél felé eső 
oldala éppen fordítva, mint a barkán luv oldala, a legnagyobb ellenállást fejti ki a 
széllel szemben. 
Az Alföld felszínéről írt munkájában (Cholnoky 1910) a Tisza-menti parti 
dünék leírásával tovább gazdagította a futóhomok formákra vonatkozó tudomá-
nyos ismereteinket. A földfelszín formáinak ismerete című tankönyve (Cholnoky 
1926), valamint a futóhomok elterjedéséről írt tanulmánya (Cholnoky 1940) évti-
zedekig hatással volt a hazai oktatásra és kutatásokra egyaránt. 
A század első felében tanítványai közül Kádár első dolgozatában (1930) még 
Cholnoky elmélete alapján írta le a káposztásmegyeri szélbarázdákat és garmadá-
kat. Terepi munkája során azonban felfigyelt arra, hogy a maradékgerincekben 
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teraszkavics is előfordul. Ebből arra a következtetésre jutott, hogy a futóhomok 
forrása nem közvetlenül a Duna homokja, hanem a kavicsrétegekkel tagolt terasz-
homok. A Líbiai-sivatagban végzett megfigyelései során megismerkedett a szél 
irányával párhuzamos, hosszú, éles gerincű futóhomok formákkal, amelyeket 
líbiai buckáknak nevezett el (Kádár 1934). Ezt követően felmerült benne a kérdés, 
hogy a hazai hosszanti buckák mindegyike maradékgerinc-e? A Duna-Tisza kö-
zén végzett kutatásai eredményeként (Kádár 1935) arról számolt be, hogy az 
ottani ÉNy-DK-i irányú buckák többsége nem deflációs maradékgerinc, hanem 
akkumulációs forma, amelyet líbiai buckának tekintett. 
Miután az Északi- és Keleti-tenger partján, valamint a Német-Lengyel-síksá-
gon tanulmányozta a félig kötött futóhomok formáit, megállapította, hogy a leg-
jellegzetesebb forma a parabolabucka (Kádár 1938). A parabolabuckákat a félig 
kötött futóhomok területek olyan jellegzetes formáinak tartotta, mint a barkánokat 
a sivatagi szabadon mozgó futóhomok területeken. A parabolákat és a garmadákat 
összehasonlítva rámutatott a két forma kialakulásában mutatkozó különbségekre. 
A garmadát a szélbarázdához kapcsolódó akkumulációs formának tartotta. Ezzel 
szemben a parabolabucka nem kapcsolódik szél barázdához, és szárai nem mélyül-
nek a felszínt képező kőzetbe. 
A második világháború után Bulla (1951) a Duna-Tisza köze lapos tagolatlan 
felszínét tanulmányozva a lepelhomokra hívta fel a figyelmet. Kádár (1938) a 
korábbi megfigyeléseit és magyarázatait is figyelembe véve új elméletet alkotott a 
széllyukak keletkezéséről. A Nyírség morfológiáját tanulmányozva a félig kötött 
futóhomok területek legjellegzetesebb formájaként a parabolabuckákat írta le, de 
az ő nevéhez fűződik a szegélybuckák és a fejletlen Ny-i szárú parabolabuckák 
kialakulásának magyarázata is. Elkészítette a futóhomokformák genetikai rend-
szerezését (Kádár 1966), amelyet Marosi (1967) a következőképpen értékelt: „E 
kitűnő, koncepciójában, következtetéseiben, rendkívül lényeges megállapításai-
ban logikus, az aerodinamika, a matematika és fizika törvényeivel is összhangban 
álló fejtegetéseket tartalmazó tanulmány az általános homokmorfológiai irodalom 
jelentős határkövének tekinthető." 
A múlt század közepétől a formák leírásának pontosításában jelentős szerepet 
vállalt Borsy (1961), aki alaposan rendszerezte a szélbarázdákat és a garmadák 
típusait, továbbá Marosi (1958, 1970), aki a szélbarázdából kifújt homokból fel-
halmozott, az uralkodó széliránnyal párhuzamos formákat hosszanti garmadabuc-
kának nevezte el. Az ő nevéhez fűződik a mindkét végén nyitott szélbarázda, a 
lepelhomok (mint üledék), a homoklepel (mint forma), valamint az embrionális 
garmada magyarázata is. 
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A hazai futóhomokformák leírásával, kialakulásuk magyarázatával, továbbá a for-
mák rendszerezésével a futóhomok területek kutatásának egy jelentős fejezete lezárult. 
A hazai futóhomok területek felszínfejlődése - a futóhomokrétegek kora 
A homokterületeink kialakulásának magyarázatánál elsők között kell említenünk 
Sümeghy (1944) munkásságát, aki a fúrásadatokra támaszkodva a hordalékkúpok 
épülésével magyarázta a medence feltöltődését. A pleisztocén hordalékkúpok 
kialakulása és fejlődése során megfelelő éghajlati körülmények között különböző 
helyeken - ott, ahol megfelelő szemcsenagyságú homokos üledék rakódott le -
többször is képződhetett futóhomok. A Duna-Tisza közén a Kiskunság hordalék-
kúp jellegének felismerése után tarthatatlanná vált Cholnoky (1910) elmélete, 
amely a Dunából kifújt és a Tiszáig hordott homokból származtatta a kiskunsági futó-
homokot. A futóhomok származási helyének megjelölése már nem jelentett prob-
lémát, mint ahogy Marosi (1967) írta „a futóhomok elterjedése azonos a megelőző 
folyóvízi tevékenység területével, származáshelye hazánkban a folyóvízi üledék." 
A különböző eredetű homokszemcsék alakjának vizsgálata már több mint hét 
évtizedes múltra tekint vissza (Szádeczky-Kardoss 1933; Miháltz 1952; Miháltz 
és Ungár 1954; Borsy 1965, 1974; Lóki 1975). A homokszemcsék vizsgálata az 
apró- és középszemű, illetve a durvaszemű frakciókra egyaránt kiterjed. Kezdet-
ben a sztereomikroszkópos felvételeket értékelték különböző hazai és külföldi 
módszerek alkalmazásával. A folyóvízi és a szélfújta homok megkülönböztetését 
Borsy (1965) Krygowski-féle módszerrel végzett vizsgálatai és a szemcsékről ké-
szült sztereomikroszkóp-felvételek értékelései segítették. Felhívta a figyelmet 
arra, hogy a koptatottság mértékének ismerete nem elegendő a futóhomok azono-
sításához, ugyanis a folyóvízi homokszemcsék lehetnek koptatottabbak, mint a 
szélfújta homok. 
A felszíni futóhomok korának meghatározásánál azt kellett eldönteni, hogy a 
forma mikor alakult ki. Itt természetesen elsősorban azt kell figyelembe venni, 
hogy a hordalékkúp mikor képződött. Marosi (1967) a Belső-Somogy futóhomok-
formáinak „megkopását" azzal magyarázta, hogy a hazai nagy homokfelszínek 
közül ott fejeződött be először a hordalékkúp épülése, így a leghosszabb idő állt 
rendelkezésre ahhoz, hogy a szél formálja a felszínt. Véleménye szerint Belső-
Somogy homokterületein az egész würm folyamán a száraz időszakokban a szél 
volt az uralkodó a felszín formálásában. A formák pleisztocén-kori kialakulását 
igazolják a felszínükbe mélyülő periglaciális képződmények, a kovárványos 
homokkal, vagy fosszilis talajjal kitöltött fagyzsákok és fagyékek (Marosi 1966, 
1967, 1970). A holocénben csak kisebb területeken, elsősorban antropogén hatás-
ra, lendült mozgásba a homok. 
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Borsy (1961) a Nyírség felszínének tanulmányozásakor, a jelentősebb méretű, 
épebb formák alapján, még holocén homokmozgást tételezett fel. A feltárásokban 
felfigyelt a buckákat tagoló fosszilis talajokra, és a helyenként előforduló löszös 
rétegekre. A löszös réteg feletti futóhomok kialakulását a mainál szárazabb, me-
legebb mogyoró fázisra helyezte. 
A holocénkori homokmozgásról alkotott véleményét akkor változtatta meg, 
amikor a 14C-es kormeghatározások lehetővé tették a futóhomok mozgásperiódu-
sainak pontosabb meghatározását. Kutatásaink alapján megállapítottuk, hogy az 
első jelentősebb futóhomok-képződés a felsőpleniglaciálisban ment végbe, ame-
lyet a Dryasban újabbak követtek (Borsy et al. 1985, Lóki et al. 1993, Borsy és 
Lóki 1994, Lóki 2003). 
A Duna-Tisza köze É-i felén végzett kutatásaink során a feltárásokban csak 
kevés helyen találtunk fosszilis talajt. A csekély számú fosszilis talajban mérésre 
alkalmas mennyiségű faszén csak a lakiteleki és a tiszaalpári feltárásban fordult 
elő (Sümegi és Lóki 1988-89, Sümegi et al. 1992). A feltárások és fúrások réteg-
sorának tanulmányozása során, több helyen felfigyeltünk arra, hogy a futóhomok 
nagy mennyiségű csigahéjat tartalmazó vízi üledékre települt, ezért elkezdtük a 
rétegek malakológiai, sztratigráfiai elemzését, értékelését (Lóki és Sümegi 1991-
92). Ekkor már lehetőség nyílt a mollusca héjból történő'kormeghatározásra is. A 
Duna-Tisza köze É-i részéről meghatározott koradatok megegyeznek a nyírségi és 
bodrogközi értékekkel. így megállapíthatjuk, hogy hazánkban a pleisztocén végé-
nek homokmozgásai a felsőpleniglaciális, valamint a Dryas időszakokra tehetők. 
A belső-somogyi futóhomok területen szintén kevés helyen fordul elő fosszilis 
talaj. A futóhomok vastagsága még az akkumulációs területeken sem haladja meg 
a 10-12 m-t (Marosi 1970, Lóki 1975, 1981). A belső-somogyi hordalékkúpra a 
későglaciális nedvesebb szakaszaiban több csapadék jutott, mint az ország 
középső és K-i területeire, így a felső-pleniglaciális homokmozgást követően a 
Böllingben zártabb növénytakaró alakult ki, amely a legtöbb helyen megfelelő vé-
delmet nyújtott a szárazabb Dryas időszakban is. Ezért a belső-somogyi homok-
felszínt a hazai futóhomok területek között a legidősebbnek kell tekintenünk. 
Felvetődött a kérdés, hogy korábban jelentkezett-e szélerózió, illetve a holo-
cénben átformálta-e a szél a kialakult formákat. Ennek a kérdésnek a megválaszo-
lásához egyrészt a mélyebb rétegek homoküledékeit kell alaposan elemeznünk, 
másrészt a fiatal holocénkori felszínváltozásoknál az éghajlat módosulása mellett 
az ökológiai tényezőket is figyelembe kell venni. A nagyobb mélységű alföldi 
MÁFI magfúrások homokrétegeinek elektronmikroszkópos vizsgálataival (Borsy 
et al. 1987) egyértelműen sikerült igazolni, hogy a negyedidőszakban, a felsö-
pleniglaciálist megelőzően, többször képződött futóhomok. Egyet kell értenünk 
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Miháltz (1953) és Molnár (1961, 1965) azon megállapításával, hogy akár 150 m 
mélyen is előfordul futóhomok a Duna-Tisza közén. Ezeket a futóhomok réte-
geket a hordalékkúpok épülésének megfelelően a folyóvízi hordalék rétegei 
tagolják és a tektonikai mozgások során helyenként mélyre kerültek. 
A holocénben a korábbinál enyhébb és csapadékosabb éghajlat lehetővé tette a 
felszínt jobban védő növényzet kialakulását. A felszínközeli homokrétegek vizs-
gálatával, régészeti leletekkel, OSL mérésekkel és 14C adatokkal mégis sikerült a 
holocén különböző időszakaiból kimutatni, elsősorban antropogén hatásra vég-
bement homokmozgásokat. A holocén klímaváltozásokat figyelembe véve már a 
korábbi kutatások is feltételeztek homokmozgást a preboreális, boreális fázisok-
ban és az atlantikus szárazabb időszakaiban (Kádár 1956, Marosi 1967, Borsy 
1974, 1977ab, 1980, 1987, 1991, Borsy et al. 1991, Lóki 2003, 2004b, Gábris 2003, 
Nyári és Kiss 2005a, Újházi et al. 2003). 
A Nyírségben és a Duna-Tisza közén végzett kutatások arra utalnak, hogy a 
Duna-Tisza közén jóval többször mozgott a homok. Ez azzal magyarázható, hogy 
ez a terület az elmúlt évezredekben is a Kárpát-medence legszárazabb területei 
közé tartozott, ezért az ottani futóhomok felszíneken gyakrabban jelentkezhetett a 
szélerózió. Ezért nem alakulhatott ki fejlett talaj a hátság homokterületein. 
A legújabb vizsgálatok (Félegyházi és Lóki 2006, Kiss et al. 2008) arra utal-
nak, hogy a Nyírségben az első holocén homokmozgás a preboreálisban fordult 
elő, ami megegyezik Borsy korábbi (Borsy 1980) feltételezésével, aki a múlt 
század közepén boreális homokmozgásokat is feltételezett (Borsy 1961), de a 
buckákban található eltemetett talajok korának pontos meghatározása után ezeket 
elvetette. A legújabb kutatások (Kiss 2000, Kiss és Sipos 2006, Kiss et al. 2008) 
mérési koradatai ismét boreális, klímaváltozás hatására végbement homokmoz-
gásra utalnak. 
Atlantikus homokmozgásra először Borsy (1980) utalt. Az újabb vizsgálatok 
során Újházi (2002) a dunavarsányi feltárásban az idősebb dryas felett felső-
atlanti homokmozgást mutatott ki. Kiss és munkatársai a bagaméri és az erdős-
pusztai mintaterületeken atlantikus és szubboreális széleróziót határoztak meg 
(Kiss és Sipos 2006, Kiss et al. 2008). A régészeti és az OSL adatokra támaszko-
dó kutatások (Gábris 2003, Újházi et al. 2003, Nyári és Kiss 2005b, Kiss et al. 
2006, Sipos et al. 2006, Nyári et. al. 2006ab, 2007ab) azt igazolják, hogy a 
szubatlantikus fázis elején, a vaskorban és a népvándorlás idején is többször 
mozgásba lendült a homok a hazai homok területeken. A Nyírség déli peremének 
lepelhomokjában található bronz és szarmata korú leletek az antropogén hatásra 
bekövetkezett szélerózióra utalnak (Félegyházi és Lóki 2006). A bronzkori ho-
mokmozgást a túllegeltetés okozta (Lóki és Schweitzer 2001, Gábris 2003, Nyári 
177 
és Kiss 2005b, Félegyházi és Lóki 2006). Több kutató (Marosi 1967, Borsy 
1977ab, 1980, 1987, 1991, Borsy és Lóki 1982, Lóki 2003) hivatkozott a történeti 
idők (18-19. század) homokmozgásaira, amit az erdőirtásokkal és földmüveléssel 
hoztak kapcsolatba. 
A jelenlegi éghajlati körülmények között hazánkban a szélerózió veszélyével 
csak a növényzettel kellően nem védett száraz felszíneken kell számolni. Első-
sorban a tavasszal, illetve az ősszel felszántott parcellákon várható, de a hótakaró 
nélküli felszínen, télen is megfigyelhető (Lóki 1985). 
A szélerózió törvényszerűségeinek a kutatása 
A múlt század közepének szárazabb időszakaiban, a nagyparcellás művelésnek és 
a helytelen agrotechnika alkalmazásának a hatására megnövekedtek a széleróziós 
károk. Ekkor indultak azok a kutatások, amelyek a törvényszerűségek megismeré-
sével próbáltak védekezési eljárásokat kidolgozni. A talajtanosok közül Bodolay-
né(1965, 1966) munkásságát kell kiemelnünk, aki egyrészt megkezdte a szél szál-
lította hordalék mennyiségi vizsgálatát, másrészt a kísérleti parcellákon különbö-
ző eljárásokat dolgozott ki a szél deflációs tevékenységének csökkentésére. A 
mérések kezdetén használt homokfogók azonban a hordalékszállítás módjának 
pontos meghatározását még nem tették lehetővé. 
A Debreceni Egyetemen Borsy, a szélerózió pontosabb megismerése érdeké-
ben, 1962-től különféle típusú vízszintes és függőleges helyzetű hordalékfogókkal 
kísérletezett. A Nyírségben és a Duna-Tisza közén, az év különböző időszakaiban 
nagyon sok terepi mérést végzett (Borsy 1972), amelyek alapján megállapította, 
hogy ha a W* értéke a 20-21-et elérte (100 cm-en, ez kb. 5,5-6,0 m/sec szélse-
besség), akkor már meglepően nagy a homokmozgás mértéke. 
A szélerózió törvényszerűségeinek megismerése terén nagy előrelépést jelen-
tett az 1970-ben a debreceni egyetemen épített szélcsatorna. A terepi mérésekkel 
párhuzamosan a szélcsatornában is méréseket végeztünk. A mérésekhez kezdet-
ben a Nyírségből származó futóhomokot használtunk. Meghatároztuk a kritikus 
indító sebességet, a szélprofilt, a szállított anyag mennyiségét és szemcseösszeté-
telét. A kapott eredményeket összehasonlítottuk egyrészt a terepi mérések értékei-
vel, másrészt a szakirodalomban közölt nemzetközi adatokkal. A nagyszámú 
szélcsatorna- és terepi mérés lehetőséget nyújtott arra, hogy meghatározzuk a 
hazai futóhomokra vonatkozóan a szélerózió törvényszerűségeit (Borsy 1974). 
A szél deflációs tevékenységét sajnos nemcsak a laza futóhomok területein-
ken, valamint a száraz lápos és kotus felszíneken figyelhetjük meg, hanem a kö-
töttebb talajokon is. A helytelen agrotechnika alkalmazásának köszönhető a kötött 
talajok el porosodása, ami a széleróziónak kedvez. Éppen ezért a 80-as évek 
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közepétől kezdődően elkezdtük a különböző fizikai talajtípusok erodálhatóságá-
nak vizsgálatát. A szélcsatornában a különböző talajokon végzett kísérletekkel a 
nem futóhomok felszínekre vonatkozóan is sikerült kimutatni a szélerózió törvény-
szerűségeit és a széleróziós információs rendszert kidolgozni (Lóki 1994,2003.). 
Az új modern műszerek lehetőséget nyújtanak a mérések pontosítására. A 
Szegedi Tudományegyetemen Saltiphon alkalmazásával kísérleti parcellán végez-
nek évek óta hordalékszállítási méréseket és a kapott eredmények felhasználásá-
val széleróziós modell kidolgozásán dolgoznak (Mezősi és Szatmári 1996, 
Szatmári 2006.). Az utóbbi években a Debreceni Egyetem és a Szegedi Tudo-
mányegyetem kutatói a szélcsatornában és a terepen végzett mérések összehason-
lító elemzését végzik, tovább pontosítva a szélerózió törvényszerűségeiről nyert 
eddigi ismereteinket. 
A szélerózió elleni védekezés kutatása hazánkban 
A szélerózió nyomait szinte minden évben megfigyelhetjük a hazai szántóföldi 
területeken is. Számos szakkönyv és tanulmány már korábban is foglalkozott a 
homok megkötésének módjaival. Felmérték a laza futóhomokkal borított területe-
ket, és javaslatok születtek az erdők telepítésére. A futóhomokkal borított felszí-
neknek erdővel, gyümölcsösökkel való megkötése különösen a XIX. század 
második felében vett nagyobb lendületet. Ebben az időszakban gyümölcsösök és 
akácosok telepítésével nagyon sok, korábban mozgó, teljesen elvadult futóhomo-
kot sikerült megkötni, illetve mezőgazdaságilag hasznosítani. 
Ki kell emelnünk Westsik (1951) és Egerszegi (1961) munkásságát, akik 
hosszú időn keresztül fáradhatatlanul dolgoztak a homoktalajok termőképesség-
ének fokozásán és a deflációs károk csökkentésén. Bodolayné (1965) az öntözött 
homokterületeken kutatta a defláció elleni védekezés lehetőségeit. Felhívta a 
figyelmet arra is, hogy a talaj müvelésnek jelentős szerepe van a szélerózió fellé-
pésében. Tanulmányozta a talajfelszínen kialakuló kéreg eróziócsökkentö hatását. 
Gál a defláció és a légszennyeződés elleni védekezésre a mezővédő erdősávok, 
illetve erdők telepítését ajánlotta (Gál 1974). A hetvenes évek második felében az 
agrárszakemberek és kutatók között országos méretű összefogás alakult ki a szél-
erózió elleni védelmet szolgáló kutatásokban. Újabb tanulmányok jelentek meg, 
amelyek a hazai homoktalajok széleróziójával és a talajok védelmével foglal-
koztak (Fekete és Király 1973). 
A geográfusok közül elsősorban Borsy munkásságát kell kiemelnünk, aki rá-
mutatott arra, hogy a védekezéshez nélkülözhetetlen a szélerózió törvényszerűsé-
geinek a megállapítása (Borsy 1974). 
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A nyolcvanas évek elejétől a kísérleteket az Alföld különböző talajaira is 
kiterjesztettük. Megállapítottuk a különböző fizikai talajok erodálhatóságának 
mértékét (Lóki 2000, 2002, 2007, Lóki és Négyesi 2003, Lóki et. al 2005). 
A védekezési eljárásokra vonatkozó kísérletek közül a különböző mértékű 
öntözést, a növényzet védőhatását, az agrotechnikai módszerek (gyűrűs és sima 
henger) alkalmazását és a kéregképző szerek szélerózió csökkentő hatását 
tanulmányoztuk (Lóki és Szabó 1997, Lóki 1994, 2003, Lóki és Négyesi 2003). 
Nagy hangsúlyt fektettünk a környezetkímélő, de megfelelő védelmet nyújtó vé-
dekező módszerek kidolgozására (Lóki 2004a). E tekintetben a laboratóriumi és a 
terepi kísérletek egyaránt azt igazolták, hogy a megfelelő mennyiségű és hígítású 
melasz alkalmazásával a szélerózió elleni védekezésnél kedvező eredmények 
érhetők el (Lóki 1994). 
A globális klímaváltozás hatására az éghajlat szélsőségesebbé vált. Ez az 
utóbbi években abban is megmutatkozik, hogy a rövidebb idő alatt lehulló 
nagyobb csapadékú napokat, hosszabb vízhiányos időszak követ, amikor a szél-
erózió veszélye felerősödik. Ezért nagyon fontosnak tartjuk a defláció elleni 
környezetkímélő védekezési lehetőségek további kutatását. 
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Holocén eolikus akkumuláció története a vegetációváltozás 
és emberi hatások tükrében a Dél-Nyírség 
féligkötött futóhomokterületén 
Kiss/Tímea és Sipos György1 
Bevezetés 
A pleisztocén végére megszűnt a hazai homokvidékek eolikus formálódásának fő 
időszaka (Borsy 1977ab). A holocénben a homokmozgás újrakezdődhetett, így 
kifúvásos formák jöttek létre, míg anyaguk a buckák lábánál illetve homokleplek 
formájában halmozódott fel (Kiss és Sipos 2003). 
A már kötött futóhomokterületeken az eolikus tevékenység megindulása első-
sorban a vegetáció megváltozásával kapcsolatos. Mivel a növényzet egyik fő 
meghatározó tényezője az éghajlat, ezért az eolikus tevékenység epizodikus fel-
újulása az éghajlat-ingadozások jele lehet. Az éghajlatváltozás által elindított 
homokmozgást több kutatás is bizonyította. A növényzet változását okozhatták 
gyakran előforduló aszályok vagy száraz időszakok (Muhs és Holliday 1995; 
Formán et al. 2001; Clarké és Rendeli 2003, Wolfe et al. 2006), a felszíni vagy 
felszín alatti hidrológiai viszonyok megváltozása (Clarké és Káykhö 1997; Mason 
et al. 2004), tavak vízszintjének csökkenése (Formán és Pearson 2003), természe-
tes tüzek (Lytle 2005; Lynch et al. 2006) vagy a jégtakaró visszahúzódása (Mayer 
és Mahan 2004). 
A növényzet másik fő meghatározó tényezője az emberi tevékenység, amely a 
holocén során egyre intenzívebbé vált. Azonban eolikus tevékenység a történeti 
időkben csak ott fordulhatott elő, ahol a népesség nagy számban élt a területen és 
intenzíven vagy hosszan használta azt. A homokmozgásokhoz vezető leggyako-
ribb emberi tevékenység a felszíni vizek szabályozása és a mocsarak lecsapolása 
(Gill 1996), erdőirtások (Borsy 1977a; Böse és Brande 2000; Magri és Parra 
2002), legeltetés (Su et al. 2005), mezőgazdasági tevékenység (Murray és 
Clemmensen 2001; Roberts et al. 2001) és bányászat (Pelka-Gosciniak 2000). 
Rendszerint ezek a hatások kombinálódnak a klímaváltozással, így erősíthetik azt 
(Gill 1996; Formán et al. 2001; Magri és Parra 2002). A globális klímaváltozás 
1 A kutatást az OTKA 61878 cs 73379 sz. pályázatai támogatták. 
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hatására még a jelenleg kötött homokterületeken is elindulhat a futóhomokmoz-
gás, ami jelzi ezen területek sérülékenységét (Muhs és Maat 1993). 
A fenti áttekintés azt mutatja, hogy különböző tényezők hatására újból elin-
dulhat a homokmozgás a már stabilizált területeken. Ugyanakkor a magyarországi 
homokterületeken a homokmozgási periódusok meghatározása még hiányos. A 
kutatás célja, hogy feltárja a homokmozgás és a növényzet kapcsolatát a holocén-
ben az emberi tevékenység tükrében, a Nyírség déli peremén. Az eredmények 
alapján lehetővé vált az akkumuláció sebességének kiszámítása, illetve az eolikus 
tevékenység általános tendenciájának felvázolása. 
Mintaterület 
A mintavételt egy szegélybucka lee oldalán és a tőle dél-keletre, a Kék-Kálló-ér 
völgyében végeztük, Bagamértől 2 km-re nyugatra (1. ábra). A vizsgált szegély-
bucka a legmagasabb düne a Dél-Nyírségben: gerincének ívhossza 3 km, a völgy 
fölé pedig 15 m-rel magasodik. Méreteinek köszönhetően ez a dűne száradhat ki 
legelőször, így ez a legérzékenyebb forma. A Kék-Kálló völgye, amely a bucka 
előterében helyezkedik el, 450 m széles, legmélyebb pontja pedig a bucka lee 
oldalánál van. A rossz lefolyású, nedves völgy valószínűleg üledékcsapdaként 
működött a holocén során, ezért a bucka lepusztult anyaga itt halmozódott fel. 
A régészeti adatok alapján a terület a neolitikum óta lakott volt: a törzsek a 
dűnék tetején éltek, és égetéses gazdálkodást folytattak (Kalicz 1970). A rézkor-
ban állattartás vált jellemzővé (Szabó 1971), a bronzkori leletek bár szegényesek, 
de ekkor a legeltetés és a földmüvelés már együtt létezhetett (Máthé 1984). A 
vaskorban a terület határvidék volt a különböző kultúrák között, ezért gyér népes-
séggel rendelkezett (Mesterházy 1984), bár kelta csoportok új technológiát 
honosítottak meg a területen (Szabó 1971). A magyarok a 11-13. században 
telepedtek meg a Dél-Nyírségben (Jakó 1940), Bagamért is ekkor alapították. A 
15. századtól szőlőt ültettek a dűne délies lee oldalán, míg a környező erdőket in-
tenzíven pusztították (Mezősi 1943). A török időkben, a 16 században Bagamér 
időről-időre elnéptelenedett, majd a 17. század közepére népes településsé vált, 
lakói állattartásból éltek és a legelök számára nagy területekről vágták ki az erdő-
ket, de 17. század végére népessége erőteljesen lecsökkent, az erdők elfoglalták a 
korábbi legelők helyét. A 18. század végén egyre több gyümölcsöst és szőlőt 
említettek (Mezősi 1943). Az összeírások és katonai térképek szerint a szőlők és 
erdők területe folyamatosan növekedett a 19-20. században. 
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1. ábra: (A) A mintaterület a Dél-Nyírség déli peremén helyezkedik el. 
1: futóhomok, 2: lösz, 3: ártéri üledékek, 4: vulkáni anyag, 5: mintaterület 
(B) Az üledékminták egy bucka oldaláról és a szomszédos völgyből származnak. 
6: homokbucka, 7: erősen lepusztul homokbucka, 8: paleovölgyek közötti dűne-mező, 9: allúvium, 
10: mintavételi pont 
Módszerek 
A homokmozgások korának és kiváltó okainak meghatározásához többféle mód-
szert alkalmaztunk. A minták 10 fúrásból származnak, amelyek mélysége 180— 
350 cm. A fúrások egy ENy-DK irányú szelvény mentén helyezkednek el, és a 
szegélybuckáról indulva a völgyön át tárják fel a rétegeket (7-2. ábra). Üledékmin-
tákat 5 cm-ként gyűjtöttük (összesen 415 minta), és mindegyiknek meghatároztuk a 
szemcseméretét (Köhn-pipettával), mész- és szervesanyag tartalmát (%), pH-ját. 
A kormeghatározásra gyűjtött minták a bucka lábán lévő mintavételi árokból 
(Bag. 1/b) származnak. Növényi maradványokból egy l4C mérés történt (ATOMKI), 
míg 12 mintát gyűjtöttünk OSL (fotolumineszcens) mérésekhez 15 cm-enként. Az 
OSL mintákat Aitken (1998) és Mauz et al. (2002) módszereit követve készítettük 
elő. A méréseket R1SOE DA-15 automatizált OSL rendszerű műszerrel végeztük 
az SZTE TFGT OSL Laborjában. 
Pollenanalízishez minden második fúrásból gyűjtöttünk mintákat (összesen 
211 minta). A minták preparálása, mikroszkópos elemzése után az azonosított 
taxonokat élőhelyük alapján csoportosítottuk, illetve egy külön csoportba soroltuk 




Minden fúrásban az aprószemü homok (0,1-0,2 mm) aránya magas volt (50-70%), 
és csak ritkán csökkent 30% alá. A minták szemcseösszetétele alapján megrajzol-
tuk a fúrások által feltárt buckaoldal és völgy keresztszelvényét. Az egyes rétegek 
dőlésszögére, a szemcseösszetétel finom változásaira külön hangsúlyt fektettünk, 
ugyanis ezek utalhatnak az üledék eredetére (szél, felszíni lefolyás vagy az ér 
szállította-e). Végül három zónát különítettünk el (2. ábra). 
2. ábra: A paleovölgy rétegszelvénye, valamint a fúrások és a kormeghatározás-
hoz gyűjtött minták elhelyezkedése. 
1: magas szervesanyag tartalom (2,5 % felett), 2: iszapos agyag (0,05 mm alatt), 3: finomszemü 
homok (0,1-0,05 mm), 4: aprószemü homok (0,1-0,2 mm), 5: középszemű homok (0,2 mm felett), 
6: 14C minta helye, 7: OSL minták helye 
A legalsó zóna (Bag-Vl) dominánsan aprószemü homok rétegekből (0,1-0,2 
mm) áll, melyek fokozatosan elvékonyodnak DK felé, ahol finomabb illetve 
durvább szemcseméretü rétegek ékelődnek közéjük. A keresztszelvény DK-i 
felében (Bag.7 és Bag.9. fúrások között) már közepes szervesanyag tartalmú, 
iszapos-agyagos rétegek dominálnak. A középső, mocsaras zóna (Bag-V2) vas-
tagsága 0,7-1,0 m, az alatta lévő zónánál jóval magasabb szervesanyag, iszap és 
agyagtartalommal. Ebben a zónában gyepvasércet is találtunk, amely aerob körül-
mények között, vízfolyások közelében képződhetett (Schmidt 1939). A Bag-V2 
bucka felé eső, ENy-i felében a mocsári üledékek közé aprószemü homokrétegek 
is ékelődnek, ugyanakkor ez a zóna mélyen benyúlik a bucka alá is. A szegély-
bucka anyaga képviseli a legfelső (Bag-V3) zónát, amelyet dominánsan apró-
szemü homok (71-81%) épít fel. A legfelső fúrásban (Bag.l . ) az eolikus réteg-
zettségjói kivehető volt, azonban a düne lábánál már csaknem homogén rétegeket 
találtunk (Bag.l/b. és Bag.2.). 
Radiokarbon és OSL kormeghatározás 
A középső, mocsaras zóna bucka alatti részéből származnak azok a növényi 
maradványok, amelyekből 14C mérés történt (Bag.l/b. 150-160 cm, ld. 2. ábra). A 
minta kalibrált radiokarbon kora 6,76±0,08 ezer év BP, amely összhangban van az 
ugyanezen rétegből származó OSL adattal (7,07±0,89 ezer év). A mocsári réteg 
alatt található réteg kora 9,21±1,00 ezer év, míg a felette lévőé 6,00+0,73 ezer év. 
A bucka lábánál az OSL adatok alapján a holocénben legalább 6 akkumulációs 
időszakot különítettünk el (3. ábra). A legkorábbi 9,2111,00 ezer éve történt, 
amelyet újabbak követettek 7,0710,89 és 6,0010,73 ezer éve. A következő két 
minta kora igen hasonlónak adódott, így egy markáns lerakodási fázist jeleznek 
kb. 2,5010,3 ezer éve. A fenti két minta lerakódása között közel 3,5 ezer év telt el 
úgy, hogy alig rakódott le üledék, tehát a felszín stabilizálódott. A modern 
időkben a düne lábánál a felhalmozódás folyamatosan történt, bár van egy 500 
éves időszak akkumuláció nélkül, amely két feltöltődési periódust választ el 
















OSZ133 0 120 
OSZ132 0 135 
OSZ131 0.150 
OSZ130 0 165 
OSZ129 0.170 
| | j |o2 Haj | 
I H H 
J ° ° i ! a i 
iMto 
h jp i löka íj 












I , I Z.ZZka . 
b -
3 4 5 6 
a minták OSL kora (ka B.P.) 
3. ábra: Az OSL minták kora, illetve a képződésük között eltelt idő 
Pollenanalitikai elemzés (Bag.4. fúrás mintái alapján) 
A pollentartalom és -összetétel alapján három pollenzóna jelölhető ki: 
A legalsó, Bag-Pl (Bag4: 190-105 cm) zónában a pollensürüség alacsony 
(37/cm2), amely magyarázható (1) a szegényes vegetációval; (2) a réteget alkotó 
homok rossz pollenmegőrző képességével, illetve (3) a pollen áttelepítettségével, 
amit a nagy számú törött és korrodált felületü sporomorpha mutat. A zóna alsó 
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felében Pinus dominál (93-97 %), de felfelé haladva lombos fák is megjelennek 
(Betula, Tilia és Corylus). Az Artemisia and Taraxacum virágpora valószínűleg a 
magasabban fekvő száraz térszínekről származik. A szegényes vegetáció, a hyg-
rofil növények hiánya száraz és hideg klímára utal, ami tipikus volt a pleisztocén 
időszak végén. 
A középső, Bag-P2 zónában (Bag4: 105-10 cm) a pollensürüség magasabb 
(max. 789/cm2), alulról felfelé növekedik (átlagosan 84/cm2 az alsó és 331 /cm2 a 
felső mintában). A zóna további 5 egységre bontható jellegzetes pollenspektruma 
alapján. A legalsó egységben (Bag4: 105-80 cm) a fák közül a tűlevelűek domi-
nálnak (64-100%), de a lombos fák aránya is növekszik (max. 5,3%), folyamatos 
felmelegedést, míg az Alnus és Salix a csapadék mennyiségének növekedését 
tükrözve. Az ürömpuszták növényeit felváltják a fűzlápokra jellemző fajok 
(Filipendula, Chrysosplenium, Sparganium and Pterydophyta). A pollenek alap-
ján ez az egység a preboreális fázist képviseli, melynek első fele szárazabb, míg a 
második nedvesebb lehetett. A következő rétegben (Bag4: 80-70 cm) bár a tűle-
velűek még jelen vannak, a Corylus és Quercus aránya megnövekszik (23,8%), 
felmelegedő éghajlatra utalva. A nedves rétekre és lápokra jellemző fajok aránya 
lecsökken, és xerofil növények válnak gyakoribbá (Aster és Lychnis). A növény-
zet meleg és száraz éghajlatot tükröz, ami a boreális fázisban uralkodott. A 
középső egységben (Bag4: 70-50 cm) a tűlevelűek aránya 50% alá csökken. A 
nedvességkedvelő fajok aránya nő (Alnus: 32,6%, mocsarak és nedves rétek lágy-
szárúi 70% felett). A pollen-spektrum meleg és csapadékos klímára utal (atlan-
tikus fázis). A legfelső mintában (Bag4: 55-50 cm) nagyon kevés, míg alatta 
nagyon sok pollent találunk, amelyek között sok az égett, korrodált és tört 
virágporszem. Mindemellett a mintában nagyon sok apró faszéndarab is fellelhe-
tő. A következő egységben (Bag4: 50-25 cm) a mezofil Fagus és Carpinus is 
megjelenik, egyenletes csapadék utánpótlásra utalva, amit tükröz a nagyszámú 
éger és haraszt, illetve tavakban és lápokban élő növények sporomorfája is. A 
pollenspektrum hűvös és nedves klímára utal (szubboreális fázis). A pollenek közt 
találtunk taposásra utaló Plantago-1, illetve nagyszámú, állattartást jelző Centaurea 
és Gramineae pollent is. A legfelső egységben (Bag4: 25-10 cm) a legnagyobb a 
pollensürüség (789/cm2). Eltűnnek a Fagus és Carpinus virágporszemei és a ned-
vességkedvelők aránya is csökken, szárazabb és kontinentálísabb klímára utalva 
(szubatlantikus fázis). Néhány mintában a lombos fák pollenjei eltűnnek vagy 
számuk erőteljesen visszaesik, miközben gyomnövények (Agrostemma, Sonchus 
és Galium) jelennek meg. Az egység legfelső mintájában az égett pollenek és a 
faszéndarabkák száma nagyon magas. 
A legfelső zóna Bag-P3 mintái (Bag4: 10-0 cm) pollent nem tartalmaztak. 
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Összegzés 
A pleisztocén végi száraz és hideg klímán szegényes növényzet jellemezte a 
területet. A völgyet gyér fenyves borította, míg a csaknem csupasz buckát a szél 
formálta. Ahogy az éghajlat melegebbé és nedvesebbé vált a preboreálisban, a 
dünét részben stabilizálta az ürömsztyepp, de még időről-időre homokot fújt a 
szél a völgybe, ahol egyre több lombhullató fa keveredett a fenyőerdőbe. A vi-
szonylag nedves klímán a völgy talpon futó patakot égerek és füzek szegélyezték, 
és egyre több nedvességkedvelő lágyszárú jelent meg. A boreális fázis elején 
uralkodó szárazabb és melegebb éghajlaton az erdő visszaszorult, miközben 
szárazságkedvelő lágyszárúak terjedtek el. Ekkor, 9,21±1,00 ezer éve egy kb. 100 
m hosszú homoklepel takarta be a völgyet, eolikus tevékenységre utalva. Mivel a 
fázis második fele nedvesebb volt, az eolikus tevékenység megszűnt, és a buckát 
stabilizálta a növényzet. Az atlantikus fázisban a klíma kiegyenlítetté és csapadé-
kossá vált, így a völgyet éger- és füzlápokra jellemző növények borították, 
finomszemű üledék rakódott le. A homokbuckára lombhullató erdő telepedett, 
ennek ellenére eolikus tevékenység bontotta meg a felszínt 7,07±0,89 és 
6,00±0,73 ezer éve. Az ebből származó homokrétegek benyúlnak a völgybe, és 
lassan kiékelődnek. Az egyik ilyen polen-steril homokréteg égett pollent tartalma-
zó pollen-gazdag réteget fed be. Ez arra utal, hogy egy tűz pusztította el a növény-
zetet, és a csupasszá vált bucka eolikus tevékenység színterévé vált. A pollen-
spektrum nem utal arra, hogy a tüz=természetes vagy antropogén eredetű volt-e, 
de a közelből nagyszámú neolitikumi és rézkorszaki lelet került elő (Déri Mú-
zeum Régészeti Adattára 1998). Mindez arra utal, hogy a növényzetet szándéko-
san égették fel, hogy a neolitikumban talajváltó gazdálkodást, majd a rézkorszak-
ban (túl)legeltetést folytathassanak a területen. A hűvös, nedves és kiegyenlített 
klímájú szubboreális fázisban bükkös-gyertyános borította a dűnét, miközben a 
völgy alján meanderező patakot égeres szegélyezte. A völgy lefolyástalan mélye-
désében tó alakult ki, jellegzetes tavi növényzettel. Ilyen környezeti viszonyok 
mellett magas szervesanyag tartalmú, iszapos-agyagos mocsári üledék rakódott le 
a völgytalpon. A pollenek tanulsága szerint a környező területeket legeltették, 
amit alátámasztanak a környék bronzkori leletei is (Déri Múzeum Régészeti Adat-
tára 1998). Ennek ellenére ilyen korú homokfelhalmozódást nem találtunk, sőt 
alig pusztult le anyag, amit az OSZ131 és OSZ132 OSL minták közötti jelentős 
korkülönbség is mutat. Ez arra utal, hogy a legeltetés nem volt intenzív, és a 
bucka felszíne stabil volt, erózió nem fordult elő. A szubatlanti fázisban a terület 
vízellátottsága romlott, de ennek ellenére a düne természetes növényzete az erdő 
maradt. Ugyanakkor a vaskori kelta törzsek növekvő mértékben átalakították 
környezetüket (Szabó 1971) erdőirtással új réteket és szántóföldeket hozva létre. 
191 
Az OSL adatok szerint ez a homok újbóli elindulását vonta maga után kb. 
2,50±0,30 ezer éve. Ezt követően a bucka és a völgy története szétvált, a bucka 
anyaga már nem jutott el a völgybe homokleplek formájában, hanem közvetlenül 
a bucka lábánál halmozódott fel. A szubatlanti fázisban több lépésben pusztult a 
bucka: a népvándorlás korában 1,37±0,32 ka, 1,14±0,17 ka és 0,96±0,21 ezer éve, 
amikor különböző nomád törzsek szállták meg a területet. Az adott klimatikus 
feltételek mellet a túllegeltetés a düne tetején szélerózióhoz vezethetett, anyaga 
pedig a dűne lábánál halmozódott fel. A 13. századtól fennmaradt írásos 
anyagokból ismeretes, hogy a falu 12. századi megalapításáig kiterjedt erdők borí-
tották a területet, amelyek fokozatosan legelőknek és szőlős kerteknek adták át 
helyüket (Mezősi 1943). Az erdőirtások a legintenzívebbek a 17 században vol-
tak, amikor Bagamér városi rangot kapott (Süli-Zakar 1998). Az OSL adatok azt 
mutatják, hogy a területhasználat ilyen jellegű megváltoztatása újabb homokmoz-
gásokhoz vezetett 0,43±0,14 és 0,35±0,09 ezer éve. Az I. katonai térképen (1773) 
a terültetet legelők és rétek boríthatták („praedium, desertum"), míg a dünék déli 
oldalain szőlőskertek sorakoztak. Ilyen körülmények mellett a homok időről-időre 
mozgásba lendülhetett, egészen napjainkig (OSL: 0,23±0,05 ka, 0,09±0,02 ezer év). 
A holocén folyamán a bagaméri Kék-Kálló völgy üledékképződése csaknem 
egyenletes volt (0,06-0,1 mm/év), bár a preboreális fázisban némileg felgyorsult 
(0,2 mm/év). A 7. századtól kezdve az üledék akkumuláció felgyorsult a düne lee 
oldalán (átlagosan 0,8 mm/év), bár a népvándorlás korában az akkumuláció 
némileg lelassult (0,7 mm/év), de a 16-17. századtól felgyorsult (1,3 mm/év). 
Összehasonlítva a homokmozgás korára vonatkozó adatainkat más kutatások 
adataival (Marosi 1967, Borsy 1977a-b, 1980, Borsy et al. 1991, Lóki 1985, Lóki 
et al. 2001, Gábris 2003, Újházi et al. 2003, Nyári és Kiss 2005, Félegyházi és 
Lóki 2006), úgy tűnik, hogy bizonyos időszakokban a homokmozgások jóval na-
gyobb területeket érintettek, mint azt korábban feltételezték. Azonban mivel a 
Nyírség növényzete, klímája és az itt élő kultúrák is különböztek a többi homok-
területekétől, néhány homokmozgási periódus hiányzik a Nyírségből. Például míg 
a Nyírség erősült volt, addig a Duna-Tisza közét csaknem folyamatosan sztyepp 
borította, és a rétek a nagyállattartó csoportoknak kiváló életteret nyújtottak, így a 
túllegeltetés lehetősége jóval inkább fennállt, tehát a szélerózió elindulhatott (Kiss 
et al. 2006, Sipos et al 2006). Ugyanakkor a jelen kutatás arra is rávilágított, hogy 
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A szélerózió természetes, terepi körülmények között történő vizsgálata számos 
alapvető problémát vet fel, kezdve onnan, hogy van-e egyáltalán olyan mérési 
módszer, amellyel korrekt, a valóságos ható folyamatoknak legalább tendenciái-
ban megfelelő adatokat lehet nyerni. 
A mezőgazdaságilag hasznosított területeken fellépő széleróziós folyamatok 
terepi vizsgálata komoly munkaszervezési feladat. Két kérdés vetődhet fel 
(Livingstone és Warren 1996). Az első a szélerózió fellépésének nagy tér- és 
időbeli változékonysága, például az éves eróziós tevékenység legnagyobb része 
egy-két rövid - néhány órás gyakorlatilag előre nem jelezhető, viharosan szeles 
periódus eredménye. Másodszor a folyamat alattomossága, hiszen - eltérően a 
vízeróziótól - általában nem maradnak egyértelmű és nyilvánvaló jegyek a fel-
színen - nincsenek eróziós barázdák, vízmosások - a szélerózió pusztítása után. 
Nagy mennyiségű talaj kifúvása, a felszín több centiméteres elhordása és általá-
ban nem sokkal távolabb a homokszemcsék lerakása jellemzi a folyamatokat, de 
ezeknek a változásoknak a feltárása, a nagy és látszólag véletlenszerű térbeli válto-
zékonyság miatt, csak hosszú évekig tartó, rendszeres monitoringgal lehetséges 
(Szatmári 2006). 
A fentiekben ismertetett problémák megoldására az elmúlt években terepi, 
mobil, mikrofonos széleróziós mérőállomás kiépítésével tettünk kísérletet, miután 
célul tűztük ki a következőket: (1) a mérés automatikusan történjen; (2) a mérések 
rögzítése elektronikus legyen, lehetőleg digitális kimenettel; (3) a mérőállomás 
egyszerűen telepíthető és hordozható legyen és (4) a működéshez szükséges 
energia és az állomás szervizeléséhez szükséges idő a lehető legkevesebb legyen. 
Terepi körülmények között Spaan és Abeele (1991), valamint Arens (1996) 
alkalmazták a mikrofonos módszert. Megállapításaik megegyeznek abban, hogy a 
meteorológiai adatokkal együtt történő mikrofonos mérés a teljes széleróziós 
folyamaton belül a szaltáló szemcsék mozgásvizsgálatához járul hozzá, az egy-
idejű elektronikus adatregisztrálással szinte új dimenzióba helyezve azt az eddigi 
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lehetőségekhez képest. További gyakorlati jelentősége a digitális adatátvitelből 
adódik, vagyis mezőgazdasági monitorállomásként alkalmazva valós idejű riasz-
tást tud küldeni akár az adatfeldolgozó központba, akár közvetlenül a mikrokont-
rollereken keresztül egy öntözőrendszer felé, amellyel a széleróziós károkozás 
elleni azonnali védekezés megvalósítható. 
A mikrofonok szélcsatornás és terepi tesztelése során is történtek kísérletek a 
műszer kalibrálására a szállított össztömeg meghatározásához (Arens 1996, Goossens 
et al. 2001, Goossens 2004), de a szerzők megállapításaiból - a kapott gyenge 
korrelációs értékek alapján - egyértelműen kiderül, hogy a mérőeszköz jelen 
formájában nem, vagy csak nagyon korlátozottan alkalmas a hordalék valamely 
profilban szállított tömegének megállapítására. 
Goossens et al. (2000) öt különböző elven működő széleróziós mérőeszközt 
hasonlítottak össze szélcsatornás és terepi mérési körülmények között. A mikro-
fonos módszer terepi tesztelését csak egy esetben tudták elvégezni, míg a további 
eszközökre számos további lehetőségük volt. Okként a kihelyezett mérőállomás 
vandál megrongálását jelölték meg a szerzők, így ebből a tanulmányból használ-
ható előzetes információkat nem kaptunk a terepi mérésekhez a mikrofonos 
módszerről. 
Módszer és mintaterület 
Spaan és Abeele 1991-es publikációjukban kifejtik, hogy a felszíni talajszemcsé-
ket nyugalmi állapotukból a légmozgás következtében fellépő közegellenállási 
erő és a felhajtóerők közül főként a Bernoulli-erő eredőjeként fellépő erő mozdítja 
ki. A szemcsemozgás akkor indul meg, amikor a szemcsére ható felhajtó- és 
közegellenállási erők eredője meghaladja a szemcse súlyából származó gravitáci-
ós-, a szemcséket egymáshoz kötő kohéziós- és a viszkozitásból származó erők 
eredőjét. Ennek eredményeként a talajszemcsék felemelkednek a levegőbe és a 
légmozgás irányába elmozdulnak. Ezt a - főként 0,05-0,5 mm-es szemcsékre 
jellemző - szállítási módot nevezik szaltációnak, melynek során a mozgatott 
szemcsék 90%-a a felszíntől számított 10 cm alatti légrétegben szállítódik. 
A szaltáltatva szállított szemcsék automatikus detektálására három, alapvetően 
eltérő elven nyugvó módszert alkalmaznak: 
1. Optikai elv (lézer): alkalmazásával a legjobb eredmény érhető el, viszont terepi 
körülmények között használata nehezen megoldható nagy energiaigénye miatt. 
2. Tömegmérés elve: a parányi homokszemcsék tömegének pontos terepi 
mérése digitális mérleg használatával nagyon költséges eljárás. 
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3. Akusztikai elv: az akusztikus mikrofonok kevés energiát használnak, ol-
csók, a terepi jel továbbítása, digitalizálása és tárolása aránylag egyszerűen 
megoldható. 
A terepi mérőállomás fejlesztéséhez a saltiphone elnevezésű széleróziós 
mérőeszköz (Spaan és Abeele 1991), mint prototípus alapján láttunk hozzá. A 
Boreas Kft.-vei - meteorológiai műszerfejlesztő vállalkozással - történt együtt-
működésünk eredményeképpen létrehoztunk egy digitális, mobil meteorológiai és 
széleróziós állomást (7. ábra), amely alkalmas a széleróziót kiváltó széllökések, 
valamint a széleróziós folyamat erősségét befolyásoló egyéb meteorológiai és 
talaj paraméterek mérésére és tárolására. 
7. ábra: Mérőállomás a kísérleti parcellán (Zsombá 2004. április) 
A holland kutatók által kifejlesztett mérőeszköz a szaltáltatva szállított, 50 mik-
ronnál nagyobb átmérőjű szemcsék becsapódásainak számlálására képes. A 
rozsdamentes csőben egy dinamikus mikrofon található, amely a membránjára be-
csapódó szemcsék által keltett impulzust érzékeli és továbbítja a műszer ana-
lóg/digitális konverterén keresztül a digitális adatgyűjtőbe. Az egy másodperc 
alatt érzékelhető maximális becsapódásszám az eredeti eszköz esetén 1000 db, 
míg az általunk kifejlesztett és tesztelt változatnál 3000 db. 
A szaltáló szemcsék és aggregátumok közül csak az 50 mikronnál nagyobbak 
rendelkeznek elegendő energiával, hogy rezgésbe hozzák a mikrofon membránját. 
A becsapódás nagy frekvenciás jelet kelt, amely erősítés után egyértelműen 
megkülönböztethető a szél, vagy az alkalmanként becsapódó esőcseppek által 
keltett mély hangoktól. Az utóbbi zajok szűréssel történő leválasztása után a 
197 
homokszemcsék által keltett 0,3-1 ms-os impulzusok megjelennek a kimeneten, 
elektronikusan számlálódnak és tárolódnak a memóriában. 
A terepi méréseket megelőzően a Debreceni Egyetem Természetföldrajzi és 
Geoinformatikai Tanszékének szélcsatornájában végeztünk a mikrofonos mű-
szerrel tesztméréseket, melyeknek célja (1) az eltérő magasságban elhelyezett 
mikrofonokon a becsapódási szemcseszám meghatározása, (2) az indítási küszöb-
sebességek meghatározása, és (3) a különböző szélsebességeken a becsapódási 
szemcseszám meghatározása. 
Szélcsatornában végzett méréseik alapján Spaan és kollégái (1991) azt találták, 
hogy a membránra érkező összes szemcse száma (n, db) a mérési magasság (h, 
cm) között a kapcsolatot a következő összefüggés írja le: 
h = - 9 , 8 lg n + 46,3 (1) 
Az (1) egyenlet alapján megszerkeszthető a különböző szaltációs magasságok-
hoz (1-46 cm) tartozó százalékos kumulatív szemcseszám grafikonja. 
A szélcsatornában (mikrofonok, szélmérő) és talaj laboratóriumban (talajned-
vesség-mérő) tesztelt és a terepi mérési feladatoknak megfelelő, optimális 
adatgyűjtésre beállított széleróziós mérőállomással a 2004-2005-ös évek tavaszán 
több alkalommal végeztünk egy-egy napos méréseket a Dorozsma-Majsai homok-
háton, Zsombó község határában elterülő parcellán. Sajnos a folyamatos, mo-
nitoring jellegű méréssorozathoz nem találtunk alkalmas területet, mert egyelőre 
áthidalhatatlan akadálynak látszik a nyílt, mezőgazdasági müvelés alatt álló terü-
leten az állomás folyamatos felügyeletének megoldása. 
Eredmények 
A zsombói parcelláról vett minta esetében a szélcsatornában az érzékelőket a 
felszíntől 5, 15 és 25 cm-es magasságban elhelyezve és a szélsebességet fokoza-
tosan emelve 6-14 m/s-os intervallumban mértük a szemcseszámot. Az adatsorok 
alapján meghatároztuk a kapcsolatot n és h között, amelyre a következő függ-
vényt kaptuk: 
h = -12 ,3 lg n + 60,8 (2) 
A kumulatív szemcseszám értékei az 1. táblázat alapján értékelhetők. 
1. táblázat: Különböző mérési magasságokhoz (cm) tartozó 
százalékos kumulatív szemcseszám értékei 
Mérési magasság (cm) 5,0 10 15 20 25 30 35 40 45 
Kumulatív szemcseszám (%) 52,7 81,5 92,7 97,1 98,9 99,6 99,8 99,9 100,0 
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Az adott mérési körülmények között és a szélsebesség fokozatos (percenkénti) 
emelése mellett az adatok alapján megbecsülhető, hogy a vizsgált minta szemcsé-
inek több, mint 50%-a a 0 - 5 cm-es magasságban, körülbelül 80%-a a 0 - 1 0 cm-es 
magasságban mozgott, míg közel 1% került a 25 cm-es magasság fölé. 
Az indítási küszöbsebesség meghatározásához az érzékelőket négy különböző 
magasságban (5, 12, 15 és 25 cm) helyeztük el és a szélsebesség fokozatos 
emelése mellett az összes szemcseszámot vizsgáltuk. A várakozásoknak megfele-
lően az alacsonyabban elhelyezett érzékelőknél már 6 m/s-os szélnél szemcsebe-
csapó-dásokat detektáltunk, míg 25 cm-es magasságon kb. 9 m/s-os szélnél 
jelentek meg az első szemcsék. A szemcseszám percenként összegezve (n) a 2. 
ábrán látható összefüggéseket mutatta a szélsebességgel («). A kapcsolatot min-
den esetben jól leírja egy-egy harmadfokú hatványfüggvény, amely általánosan az 
n = a(u -£>)3 (3) 
alakba írható, ahol a és b értékét 95%-os konfidenciaszinten kaptuk meg. Az 
összes szemcseszámnak a szélsebesség harmadik hatványával talált kapcsolata 
emlékeztet Bagnold (1941) formulájára, valamint Borsy (1993) által közölt 
O'Brien-Rindlaub módosított formulájára, amelyek a szél által szállított homok 
tömege és a szélsebesség között adnak meg harmadfokú függvénykapcsolatot. 
2. ábra: Az érzékelőre a szélcsatornában percenként érkezett összes szemcse 
száma a szélsebesség függvényében 5 cm-en (A) és 12 cm-en (B) mérve 
Az a következtetés is levonható, hogy az a együttható értéke - amely a görbe 
emelkedésének meredekségét adja meg - a mérési magassággal csökken. Ennek 
magyarázata abban kereshető, hogy az alacsonyabb magasságokon (5 -12 cm) 
szaltálva mozgó szemcsék száma nagyságrenddel meghaladja a nagyobb magas-
ságokban mért szemcseszámokat, valamint a felszínhez közelebb a nagyobb 
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szemcsék is becsapódnak az érzékelőbe. Ezzel összhangban vizsgálatok bizonyít-
ják (Goossens et al. 2000), hogy a durvább szemcsefrakciónál (d>200 mikron) a 
nagyobb szélsebességeken a saltiphone mérési hatékonysága jelentősen meg-
emelkedik (100-500%-os hatékonyság a kontrollmérésekhez képest) . 
A függvény b értékei megadják azokat a percenkénti át lagsebességeket, ahol 
elméletileg megindul a szemcsemozgás. 
A zsombói terepi pacellán 2004. évben két alkalommal - március 21-én és 
április 19-én (3. ábra) - észleltünk homokmozgást. A terepi mobil mérőál lomással 
szélsebességet és szélirányt, talajnedvességet és a mikrofonos szemcsebecsapó-
dás-érzékelővel becsapódásszámot mértünk és értékeltünk. 
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3. ábra: Széleróziós aktivitás 2004. 04. 19-én, 5 cm-en (fent) és 
20 cm-en (lent) mérve a becsapódásokat 
A szélsebességeket vizsgálva március 21-én 214 db olyan egyperces mérési 
periódus volt, amikor az 50 cm-es magasságban mért széllökések sebessége 
meghaladta a 6 m/s-ot, a maximális széllökés 10 m/s, a szélirány 2 5 0 - 3 0 0 ° között 
volt, amely alátámasztja a korábbi szélstatisztikai eredményeket (Tar 1991). A 
széllökések percenkénti maximumai és az 5 cm-es magasságban elhelyezett érzé-
kelő által regisztrált percenkénti szemcsebecsapódások átlagai között a korrelá-
ciós együttható értéke 0,61-nek adódott, míg a percenkénti maximális szemcse-
számmal az együttható értéke 0,64. A magasabban elhelyezett , 20 cm-es érzé-
kelőnél számítva a korreláció már lényegesen kisebbnek, 0,43-nak adódott . A 
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vártnál kisebb korrelációkra magyarázat lehet, hogy az adatrögzítő program 
jelenleg csak a percenkénti legnagyobb és átlagos becsapódásszámot rögzíti, így a 
széllökések másodpercenkénti sebességéhez a statisztikai feldolgozás során nem 
tudjuk még a másodperces sűrűségű szemcseszám-értékeket hozzárendelni. Áp-
rilis 19-én a 150-210° (délies szelek) közötti percenkénti átlagsebességek maximu-
ma 7,1 m/s, a legnagyobb széllökés 8,4 m/s volt 17:10 óra körül, 148 alkalommal 
regisztrált a szélmérő 6 m/s-nál erősebb széllökést (4. ábra). A legerősebb 
széllökések idején a szaltáló szemcsék a felszínközeli 20-30 cm-es réteget szinte 
egyenletesen töltötték ki, így az alacsonyabban és a magasabban elhelyezett 
mikrofonon észlelt becsapódásszám közel egyenlő volt. 
4. ábra: Széllökések értékei (világos vonal) és a szemcsebecsapódások száma 
(sötét vonal) 2004. 04. 19-én 
Mérési idő (órarperc) 
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A mikrofonos szemcsebecsapódás-érzékelőket a felszíntől 5, 15, valamint 20 
cm-re helyeztük el. Az adatrögzítő egység percenkénti adattárolásra képes: a má-
sodpercenkénti becsapódásszámok egyperces átlagát, valamint legnagyobb értékét 
tárolja. A március 21-én és április 19-én mért értékeket ábrázoltuk a széllökések 
függvényében az 5. ábrán. Látható, hogy a szemcsék mozgásba lendítéséhez 5 - 6 
m/s közötti széllökések elegendőnek bizonyultak. A percenkénti maximális szél-
lökések függvényében ábrázolva az átlagos szemcsebecsapódások számát, ha-
sonlóan a szélcsatornás eredményekhez, a 20 cm-es magasságban mozgatott 
szemcsemennyiség körülbelül 5%-a az 5 cm-es magasságban mozgatott mennyi-
ségnek. Vizsgálataink alapján azt is leszögezhetjük, hogy alacsonyabb mérési 
magasságnál a szélsebesség növekedésével sokkal meredekebben emelkedik a 
becsapódott szemcsék száma, mint a magasabban elhelyezett érzékelőnél. Ennek 
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5. ábra 2004. március 21-én a másodpercenkénti maximális szemcsebecsapó-
dások száma a szélsebesség függvényében: 
• 5 cm-es és A 20 cm-es: felszín feletti magasságban mérve 
n = 6172(u-4.2)3 
R í = 0.94 
S8 6 E: ór 
Szélsebesség (mis) 
n = 5060(u-4.4)3 
R' =0,94 
Szélsebesség (m/s) 
6. ábra: A szemcsebecsapódás-szám 15 perces intervallumokra összegezve az 
átlagos szélsebesség függvényében 5 cm-es (A), illetve 20 cm-es (B) felszín feletti 
magasságban mérve 2004. 03. 21-én, illetve 5 cm-en (C) és 15 cm-en (D) mérve 
2004. 04. 19-én 
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A két mérési periódusra, 15 perces mérési intervallumokra összegezve a szem-
csebecsapódás-számokat, valamint ezekre az időszakokra kiszámolva az átlagos 
szélsebességet és a 6. ábrán jelölt statisztikai értékeket elemezve láthatjuk, hogy a 
szélcsatornás méréseknél tapasztalt harmadfokú (5) függvényekkel jól közelíthe-
tők a mérési értékek. Az a együttható értéke, azaz a görbe meredeksége az ala-
csonyabb, 5 cm-es mérési magasságokban (6.A és C ábrák) lényegesen nagyobb 
(a függőleges tengelyeken itt egy nagyságrenddel nagyobb szemcseszámértékek 
láthatók), mint a 20 cm-es mérésnél (6.B ábra). 
A függvény b értékeire (a szemcsemozgás indító szélsebessége) vonatkozóan -
a tapasztaltaknak megfelelően - az 5 cm-es értékek a legalacsonyabbak, de ezt a 
statisztikai mutatót csak megfelelő kritikával szabad kezelni, hiszen néhány 
szemcsés becsapódások a nyugalmi periódusokban is történhetnek a szélmozgás-
tól független „zavaró" tényezők hatásaként, mint például az élőlények és gép-
jármüvek mozgása. 
Összegzés 
A terepen történő széleróziós mérésekhez meteorológiai műszergyártó vállalkozás 
közreműködésével kifejlesztettünk és összeállítottunk egy hordozható, digitális 
adatrögzítésre alkalmas mérőállomást. A különböző magasságokban (jelenleg 
egyidejűleg 3 szintben) mozgó homokszemcsék becsapódásait akusztikus mikro-
fonokkal érzékelő és az analóg impulzusokat digitális jellé átalakító műszereket 
szélcsatornában és terepi körülmények között is teszteltük. Az érzékelőkkel, 
amelyek 1-3000 db szemcsébecsapódást képesek detektálni másodpercenként, 
rendkívül pontosan meghatározható a homokszemcsék megindulásának, valamint 
a szaltációs mozgás leállásának ideje, vagyis az eróziós periódus időtartama és di-
namikája: a talajszemcsék indítási küszöbsebessége, valamint a mikrofon memb-
ránján becsapódott szemcseszám, amelyből a különböző magasságban mozgó 
szemcse-mennyiség relatív összefüggéséiről kaptunk kvantitatív eredményeket. 
A mérések és statisztikai számítások igazolták, hogy a szakirodalomból jól 
ismert harmadfokú függvénnyel írható le a szélsebesség és a mozgatott szem-
cseszám kapcsolata. A mikrofonos műszer a felszínről elhordott anyag-mennyiség 
meghatározására, vizsgálataink szerint, a szakirodalmi tapasztalatokat is alátá-
masztva, csak korlátozottan alkalmas. 
A későbbiekben széleróziós méréseinket a Dél-Alföld további erózió-veszé-
lyeztetett területeire, különös tekintettel a Körös-Maros közére, terjesztjük ki a 
mobil mérőállomás alkalmazásával és a porimmissziós mérési eredmények egy-
idejű értékelésével. A vizsgálati mintaterületek számának növekedésével olyan 
adatbázist szeretnénk létrehozni, amely alapján kellő megalapozottsággal tudjuk a 
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döntéshozók figyelmét felhívni - a szélerózió mezőgazdasági károkozásán kívül -
az Alföld számos településén jelentkező súlyos környezet-egészségügyi problé-
mára, a porszennyezettségre. Ez az általunk vizsgált dél-alföldi településeken a 
legnagyobb mértékben haladja meg az immissziós határértékeket és amelyet er-
dők, erdősávok, fasorok körültekintő és tudományosan megalapozott telepítésé-
vel, illetve a művelésből kivont területek gyepesítésével lehet eredményesen 
csökkenteni. 
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